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  Capítulo I – Introducción 
 
1. INTRODUCCIÓN 
 En  los últimos años, la Península Ibérica ha sido considerada como un 
“laboratorio Natural”, donde los procesos geodinámicos internos y externos han tenido 
lugar desde el pasado más remoto hasta la actualidad (Cloetingh et al., 2007). Los 
laboratorios naturales son regiones de la Tierra donde las interacciones entre los 
procesos geológicos y climáticos pueden caracterizarse, y cuantificarse, en un 
contexto geo-histórico (Handy, 2007). Se asume entonces que la apariencia y relieve 
final de Iberia es el resultado de la geometría, las dimensiones, la evolución y los 
procesos tectónicos, y que éstos están fuertemente interrelacionados. 
 Desde las últimas décadas, se han aplicado modelos de elementos finitos, así 
como analíticos y  análogos, para entender y estudiar las transformaciones y 
mecanismos conductores que gobiernan la naturaleza, intentando explicar su relación 
con procesos geológicos, tanto en superficie, como en profundidad. Estas técnicas 
están fundamentadas en algunos principios o pasos que son descritos a continuación:  
 1) El análisis previo de estructuras en la naturaleza y la formulación ordenada 
de las hipótesis que pueden explicar los factores y mecanismos que influencian la 
evolución de los procesos observados.  
 2) La construcción del modelo, siempre teniendo en cuenta las propiedades de 
escalado, las consideraciones geométricas y estructurales y la naturaleza de la 
deformación. En realidad, es necesario elegir, de entre los diferentes materiales, 
aquellos que funcionan o se comportan de un modo similar al de las rocas en 
profundidad.  
 3) La interpretación de los resultados, conclusiones y contraste con las 
estructuras y los procesos naturales para verificar la validez de las hipótesis y del 
experimento. 
 En la modelación analóga se hace necesario asumir ciertas restricciones 
relacionadas con los procesos geodinámicos externos controlados por el clima (como 
la erosión) o los internos (como diferencias en gradientes térmicos, heterogeneidades 
a escala cortical, etc.). En cuyo caso se hace necesario la introducción de 
simplificaciones de tipo reológico; como, por ejemplo, variaciones de grosor de las 
capas de los modelos para cortezas con anomalías térmicas elevadas, o añadiendo 
zonas de debilidad donde la deformación se concentra (representadas por siliconas de 
diferentes características mecánicas) para intentar reproducir el comportamiento de 
zonas de inestabilidad previas.  
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2. PLANTEAMIENTO DE LA INVESTIGACIÓN 
 El modo de trabajo desarrollado para la modelación análoga de estructuras y 
deformaciones tectónicas exige la caracterización de unos objetivos iniciales a los que 
abordar desde la experimentación en laboratorio. Es, desde este punto de vista, 
absolutamente necesario parametrizar y definir un modelo de la dinámica cortical y 
litosférica de Iberia, así como definir sus implicaciones en la formación del relieve 
Cenozoico. 
 Partiendo de esta premisa se ha planteado realizar una serie de experimentos 
de modelación que permitan comparar los resultados obtenidos con la hipótesis del 
“Plegamiento Litosférico” en Iberia (Cloetingh et al., 2002). 
 Los modelos fueron llevados a cabo en el ISES Tectonic Laboratory de la 
Universidad Libre de Amsterdam (Holanda), financiados por los proyectos  CGL2006-
13926-C02-01 Topo Iberia Foreland y CSD2006-00041 TopoIberia, ambos en el 
contexto de la idea de TOPOEUROPE. 
   
2.1. Objetivos 
 En los últimos años el conocimiento de los procesos litosféricos que tienen 
lugar en el interior terrestre ha cobrado un especial interés. Así mismo, el estudio de la 
deformación intraplaca de Iberia revela la presencia de procesos que afectan al 
conjunto de la litosfera estando relacionados con la distribución de esfuerzos 
generados desde los bordes de placas (Vegas, 2005).  
 En este sentido hay dos hipótesis que mantienen un vivo debate para 
relacionar procesos que afectan al conjunto de la litosfera (sistema corteza-manto), 
entre ellas destacan las aportaciones de Vergés y Fernández (2006), Fulléa et al., 
(2008) que proponen la distribución de masa en conexión con procesos de flujo de 
material rocoso en la corteza inferior, relacionados con las variaciones elevadas de los 
valores de flujo térmico que afectan a la zona del Surco de Valencia o la región de las 
Béticas. Por otro lado (Cloetingh et al., 2002) proponen el desarrollo de pliegues 
litosféricos desacoplados de otros generados en la corteza superior, que De Vicente y 
Vegas (en prensa) suponen como respuesta al acortamiento “Pirenaico”. 
 El objetivo a alcanzar, por tanto, puede esquematizarse de la siguiente manera: 
 1) reproducir desde los experimentos de laboratorio un modelo que explique 
de una manera clara, simple y concisa los procesos y estructuras litosféricas 
observables en la Península Ibérica. 
 
2) Estudiar y entender la evolución del relieve de Iberia y su interrelación con 
los distintos niveles litosféricos (Corteza superior, corteza inferior y manto 
litosférico). 
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3) Observar los distintos tamaños y longitudes de onda de la deformación y su 
distribución a lo largo de toda la superficie del modelo. 
 
4) Definir un modelo realista que pueda explicar la distribución de las 
estructuras corticales y su impronta en el relieve Ibérico. 
 
 
3. TECTÓNICA CENOZOICA DEL MICROCONTINENTE IBERIA 
 La Península Ibérica se encuentra en una región de convergencia lenta de 
placas (2-5mm/a). El análisis de mecanismos focales de terremotos a lo largo de los 
límites de placas Norteamérica-Eurasia y Africa-Eurasia permite determinar los 
estados de esfuerzos actuales (p. Ej. De Vicente, 2000, Olaiz et al., 2008 y referencias 
citadas). Fig.1. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.1. Mapa de mecanismos focales para la Península Ibérica obtenidos de Harvard, ETH, INGV italiano, IGN y el 
IAG andaluz (compilados por Olaiz, 2006), a partir de los cuales se obtiene el estado de esfuerzos. 
 
 Por un lado la Dorsal Centro-atlántica, de dirección N-S y caracterizada por 
estructuras activas de componente normal, se encuentra segmentada por fallas 
transformantes E-O y produce un empuje en dirección N96ºE (De Vicente et al., 2007). 
Hacia el Sur se dispone el límite de placas entre África y Eurasia caracterizado, en su 
extremo más occidental, por la presencia de alineaciones volcánicas de dirección NO-
SE que conforman la Dorsal de Terceira con estructuras NO-SE de tipo  
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extensional. Desde este punto y hacia el Este, se extiende la zona de fractura de la 
Falla Gloria con movimiento en la horizontal y una orientación de shmax N145ºE. Hacia 
el contacto con el margen meridional ibérico y el continente africano se sitúa una zona 
de convergencia con una orientación de los esfuerzos máximos horizontales de 
N150ºE. Desde este punto y hacia la zona de Argelia, los esfuerzos se mantienen en 
la misma dirección N150ºE pero en régimen de desgarre, que en Argelia se transforma 
en compresión uniaxial.  
 En cuanto al interior peninsular, gran parte del mismo presenta una shmax  NO-
SE, sin embargo hacia Pirineos, la situación tensorial es controvertida. Así, mientras 
que hay autores que proponen un giro de shmax hacia N-S y NE-SO (Goula et al., 1999; 
Herraiz et al., 2000; De Vicente et al., 2000; Jurado y Muller, 1997; Schindler et al., 
1998), recientes inversiones de esfuerzos a partir de mecanismos focales del tensor 
del momento sísmico determinan extensiones triaxiales con shmin  perpendicular al 
relieve de la cadena (De Vicente et al., 2007). Zonas en clara extensión son la Cadena 
Ibérica y el Surco de Valencia (Schindler et al., 1998; De Vicente et al., 2000; Herraiz 
et al., 2000; De Vicente, 2006).Fig.2. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.2. Mapa de factor de forma para la Península Ibérica y Norte de África (véase explicación en el texto. 
Tomado de De Vicente et al., 2008). 
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 3.1. Deformación distribuida de gran escala 
 La deformación a escala litosférica resulta de las fuerzas horizontales 
producidas en los bordes de las placas tectónicas dando lugar a la distribución de 
masas y densidades en el interior terrestre (Stapel, 1999). Esta deformación se 
distribuye hacia el interior continental generando campos de esfuerzo a escala regional 
que llegan a condicionar  las variaciones puntuales en entornos intraplaca, donde la 
orientación de estructuras, tanto heredadas (estructuras variscas, rift mesozoico), 
como recientes funcionan acopladas al campo de esfuerzos actual, produciendo 
fracturación y plegamiento. El campo de esfuerzos presenta dos componentes 
claramente diferenciables, una relacionada con la presión litostática inducida por la 
columna de material rocoso y otra componente desviatórica relacionada con fuerzas 
horizontales que actúan en los bordes de placas.(Stapel, 1999) 
 La deformación que tiene lugar en el entorno intraplaca es el resultado de la 
superación de los esfuerzos mínimos que gobiernan el comportamiento frágil-dúctil del 
sistema corteza-manto. Dicho límite se encuentra definido por la estructura térmica de 
la litosfera y varía con la profundidad (Goetze y Evans, 1979; Ranalli, 1995). 
 Desde este punto de vista, las grandes cadenas montañosas y cuencas que se 
observan a lo largo de la geografía de la Península Ibérica parecen distribuirse según 
directrices congruentes con la convergencia N-S que tuvo lugar durante el Oligoceno-
Mioceno inferior a lo largo de la Cordillera Cantábrica - Pirineos (De Vicente y Vegas, 
2008). 
 Parte de esta convergencia se acomoda mediante pliegues corticales que 
afectan al zócalo varisco de dirección E-O a ENE-OSO, así como por la reactivación 
de corredores de desgarres lateral izquierdos NNE-SSW y lateral derechos NO-SE. 
Otra parte de la convergencia se absorbe mediante la inversión del Rift Mesozoico 
Ibérico que dio lugar a la Cadena Ibérica. Esta inversión produce un acortamiento 
cortical oblicuo desarrollando dos zonas de cizalla lateral derecha de dirección NO-SE 
(las Ramas Aragonesa y Castellana). Este tipo de acomodación de la deformación 
lleva a De Vicente y Vegas, (2008) a proponer un modelo de cizalla pura N-S en el que 
el acortamiento cortical se resuelve verticalmente mediante el desarrollo de cadenas 
montañosas y cuencas sedimentarias asociadas.  
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 3.2. Elevaciones estructurales de la corteza superior 
 El relieve Ibérico se caracteriza por la presencia de cadenas montañosas de 
dirección E-O regularmente distribuidas. Este patrón ha sido relacionado con procesos 
de rotación de bloques (Vegas et al., 1990), procesos extensionales (Doblas, 1991) o 
más recientemente “pop-ups” de escala cortical (De Vicente, 2004) relacionados con 
pliegues litosféricos (Cloetingh et al., 2002). Los resultados de sísmica de reflexión y 
refracción llevados a cabo en áreas de la geografía española como el Sistema Central, 
o la Cordillera Cantábrica muestran que estas cadenas se encuentran elevadas a 
partir de estructuras frágiles que en algunos casos llegan a penetrar hasta despegar 
en la corteza inferior (15-34 km de profundidad), dando lugar a amplias elevaciones 
estructurales que alcanzan hoy en día más de 2500 m. Este tipo de estructuras se 
pueden reconocer también en el off-shore atlántico y en la plataforma ibérica. A 
continuación vamos a describir las principales elevaciones estructurales que se 
extienden a lo largo de la geografía ibérica.Fig.3. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.2. Mapa geológico y tectónico simplificado para la Península Ibérica. 
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 3.2.1. Pirineos 
 La Cordillera Pirenaica  es una cadena interplacas (hoy intraplaca) de doble 
vergencia que se extiende desde el extremo más oriental del borde N de la Península 
Ibérica (Cataluña) hasta Galicia al O. En ella podemos reconocer al menos tres 
dominios de características geológicas diversas: 
 El sector más occidental es el correspondiente a las elevaciones de basamento 
del Macizo Gallego, al O del Sistema de Fallas de Vilariça con un basamento 
Paleozoico constituido por rocas metasedimentarias, vulcanitas, rocas ígneas así 
como rocas de afinidad mantélica de procedencias y edades termo-tectónicas diversas 
(Arenas et al., 1986); sin cobertera mesozoica y con algunas cuencas cenozoicas, 
generalmente ligadas a escalones contractivos en desgarres. 
 Un dominio central constituido por la Cordillera Cantábrica donde  afloran 
materiales paleozoicos de metamorfismo de bajo grado y escasas rocas ígneas, series 
mesozoicas poco potentes y sedimentos cenozoicos restringidos a cuencas interiores 
como las de Oviedo o las de la Sierra de Cantabria, más al Este. 
 El sector más oriental lo forman los Pirineos (S.S) extendiéndose a lo largo de 
400 km y se caracteriza por la presencia de materiales paleozoicos que constituyen el 
núcleo de la cadena y una serie de afloramientos mesozoicos potentes que cabalgan 
sobre las cuencas intramontañosas o directamente sobre las cuencas del Ebro al S y 
Aquitania al N.  
 Datos de huellas de fisión obtenidos por Martín-González, (2006), muestran 
una compleja historia tectonotermal para los dominios occidental y central de la 
cadena, que abarca desde la intrusión de granitoides variscos y su enfriamiento en 
niveles subcorticales hasta tres episodios más, relacionados con el rifting Jurásico-
Cretácico, cuando se produce un calentamiento asociado a la apertura del Atlántico. 
Otro episodio de calentamiento conectado con el evento de colisión entre Europa e 
Iberia en el Paleógeno y un evento de enfriamiento que abarca desde el Eoceno hasta 
la actualidad y que ha sido relacionado con los procesos de exhumación que se 
producen durante la etapa de mayor actividad del ciclo alpino. 
 Los datos de sísmica reflexión  ESCIN-3 y ESCIN-4 muestran la estructura 
profunda de la corteza en la margen de la Plataforma Cantábrica de hasta 30 km de 
espesor, identificando un prisma de acreción hacia la transición continente-océano 
(Álvarez-Marrón et al., 1996) y la presencia de una delaminación y subducción de la 
corteza hacia el norte (Gallastegui, 2000). Por otra parte, el perfil ESCIN-2 llevado a 
cabo en el interior continental, hacia la transición entre el Borde Cantábrico con la 
Cuenca del Duero, muestra una estructura cortical engrosada y el desarrollo de una 
raíz por deslizamiento hacia el S de la corteza inferior del margen noribérico levantada 
por un conjunto de cabalgamientos de bajo buzamiento y vergencia sur que enraízan 
hacia los 15 km de profundidad (Gallastegui, 2000) produciendo una pequeña carga 
flexural sobre la cuenca del Duero. 
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 En la zona de los Pirineos, los perfiles de reflexión y refracción ECORS y las 
secciones tomográficas (Choukroune, 1972; Choukroune et al., 1973; Sibuet et al., 
2004; Teixell, 1998) muestran una cadena de doble vergencia asimétrica con 
engrosamientos corticales de hasta 50 km, que permiten desvelar que la falla 
Nordpirenaica no atraviesa toda la corteza sino que queda interrumpida por el frente 
de cabalgamiento nordpirenaico y que la corteza Ibérica se introduce bajo la placa 
Europea, que mantiene una profundidad del Moho constante. Fig.4 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.4. Mapa geológico y estructural simplificado de la Cordillera Cantábrica y Pirineos. (Modificado de Teixell, 
2000). 
 En toda la zona Cantábrica la sismicidad resulta moderada y en general se 
concentra en la zona de Galicia y los Pirineos sensu stricto, con muy baja actividad a 
lo largo del sector central. Fig.5 
 
 
 
 
Fig.5. Cortes esquemáticos a lo largo de los 
perfiles A-A´ y B-B´ de la figura 4, mostrando la 
estructura en profundidad de los márgenes 
occidental y oriental de la Cordillera 
Cantábrica (Modificado de Sibuet et al., 2004 y 
Gallastegui, 2000). 
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 3.2.2. El Sistema Central 
 El Sistema Central constituye un relieve montañoso Cenozoico de dirección E-
O a NE-SO con doble vergencia que se extiende por el centro peninsular a lo largo de 
más de 700 km extendiéndose desde España hasta la costa atlántica portuguesa. Ha 
sido considerado, desde el punto de vista tectónico, como una cadena intraplaca de 
“piel gruesa” con una geometría de antiforme en la corteza superior con 
engrosamiento en la corteza inferior mediante cabalgamientos que bordean la cadena 
a lo largo de su extremo Norte y Sur (Cabalgamientos del Borde Norte y Sur 
respectivamente). (De Vicente et al., 2004). Fig.6. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.6. Mapa estructural del Sistema Central con la topografía y la sismicidad (obtenida del catálogo de 
terremotos del IGN desde 2005 hasta 2008). 
 
 De norte a Sur se encuentra bordeado por las Cuencas Cenozoicas del Duero 
y el Tajo que se encuentran rellenas de materiales siliciclásticos en sus márgenes y 
depósitos evaporíticos en su parte central (Tejero et al., 2006). Hacia el Este se 
extiende la rama castellana de la Cadena Ibérica cuyo enganche con el Sistema 
Central se produce mediante numerosas fallas en dirección de orientaciones NO-SE 
que parecen transferir la deformación entre las fallas de borde que elevan el Sistema 
Central (De Vicente, 1996). Así mismo por el Oeste se continúa hasta conectar en 
territorio portugués con el off-shore Atlántico (Serra da Estrela, Montejunto). El 
basamento varisco que lo constituye está compuesto principalmente por granitos y 
rocas metamórficas de grado medio a alto  con una cobertera de materiales 
mesozoicos sólo en su extremo más occidental.    
 Desde el punto de vista sismotectónico, se trata de una cadena que presenta 
sismicidad poco profunda y difusa de actividad moderada a baja y restringida a los 
bordes e interior de las cuencas, principalmente la del Tajo.  
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 Los perfiles sísmicos muestran un espesor de la litosfera de entre 80 y 90 km 
situándose la profundidad del Moho cercana a los 34 km (Stapel, 1999). La corteza 
superior aparece elevada unos 2.5 km mientras que en profundidad la corteza inferior 
sufre un engrosamiento de hasta 5 km (Suriñach y Vegas, 1988; Vegas et al., 1990) 
reflejando la estructura general en “pop-up” de la cadena (De Vicente, 2004, 2007). 
Fig.7. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 7. Corte  esquemático reflejando la estructura en profundidad del Sistema Central Español. (Modificado de 
De Vicente y Vegas, 2008). 
 
 3.2.3. Los relieves de la Meseta Sur - Sierra Morena 
 Los relieves de las Sierras de Guadalupe, Montanchez y Montes de Toledo con 
orientación NE-SO a E-W se corresponden con una elevación de basamento a favor 
de un cabalgamiento intraplioceno con geometría de rampa monoclinal y vergencia SO 
segmentado a lo largo de fallas de transferencia de dirección N30º (Álvarez et al., 
2004). En el borde de la cadena aparecen una serie de abanicos aluviales que 
caracterizan los típicos depósitos rojizos de “raña”.  Esta configuración afecta a la red 
fluvial de manera que se producen basculamientos hacia el NO del basamento 
hercínico del bloque de Guadalupe Montanchez así como de los depósitos neógenos 
de la Cuenca del Guadiana (Rodríguez Vidal et al., 1988). 
 La evolución cenozoica de Sierra Morena ha sido muy poco estudiada. 
Presenta una dirección NE-SO y se extiende a lo largo de 400 km de longitud en el Sur  
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peninsular. Desde el punto de vista geológico constituye una elevación de basamento 
precámbrico y varisco levantado durante el ciclo alpino.  
 Datos recientes de sísmica de reflexión obtenidos por el proyecto IBERSEIS 
han proporcionado una buena imagen de la estructura de la corteza terrestre y manto 
superior en este sector (Simancas et al., 2003). De estos se infiere la existencia de 
gran cantidad de reflexiones en la corteza superior caracterizada por una serie de 
cabalgamientos que se unen en profundidad, y un engrosamiento de la corteza 
inferior, manteniendo el moho una disposición cuasi-horizontal. También es 
claramente visible  el adelgazamiento cortical que se produce desde el margen más 
oriental, donde predominan espesores entorno a 34 km y cómo este disminuye hacia 
los 20 km en su borde más suroccidental. 
 Esta estructuración de la litosfera, en la que el límite corteza-manto es 
horizontal, podría estar relacionada con el ajuste isostático que ha sufrido la cordillera 
tras la exhumación de la cadena a finales de la orogenia varisca, (aunque la resolución 
de los perfiles sísmicos llevados a cabo en la zona no muestran variaciones de 
escasos kilómetros que podrían mostrar ondulación del Moho). Mientras, el 
levantamiento alpino que sufre el macizo, viene a estar compensado por la distribución 
de masa al nivel de la corteza inferior dúctil y el levantamiento de bloques en la 
corteza superior que infringen la configuración final de la cadena montañosa en 
superficie. 
 
 3.2.4. Elevaciones estructurales en el off-shore atlántico 
 Hay tres alineaciones estructurales que son claramente visibles desde los 
mapas de batimetría para el off-shore Ibérico en su margen atlántica (Fig.8). 
 
- Banco de Galicia: El margen de Galicia constituye un margen continental no 
volcánico cuyo origen se remonta a los primeros comienzos de la apertura del 
Atlantico durante el Jurásico. En general las estructuras heredadas de 
dirección N-S a NNO-SSE condicionan su evolución reciente.  
 
 Los datos de sísmica muestran un adelgazamiento progresivo del 
margen desde tierra hacia la dorsal Atlántica, caracterizando una corteza 
adelgazada constituida por rotación de bloques asociados a un proceso de 
cizalla pura. Los datos de anomalías gravimétricas de Bouguer muestran una 
undulación negativa relacionada con el bloque continental del Banco de Galicia 
y valores relativos positivos elongados que se corresponden con la exhumación 
de rocas peridotíticas y la Cuenca Interior de Galicia (Druet et al., 2004).  
 
- Extremadura Spur: Se trata de una elevación estructural de dirección O-E que 
enlaza de manera continua con el interior peninsular a través del Sistema  
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Central Portugués.  Este espolón separa la Llanura Abisal de Iberia al norte de 
la Llanura Abisal del Tajo al sur. Datos recientes de funciones recibidas a 
través de telesismos muestran una corteza adelgazada para este sector de 
entre 15 y 10 km extendiéndose desde la plataforma portuguesa hacia la dorsal 
atlántica (Marone, 2003). El origen de esta elevación no está aún bien 
determinado,  pero coincide con pequeñas alineaciones volcánicas hacia el 
oeste, al menos  hasta el contorno de 2000 m (ver Fig., Pinheiro et al., 1996). 
 
 
Fig.8. Mapa de contornos topográficos de la Península Ibérica y plataforma adyacente. Círculos: principales 
estructuras en el “off-shore”, 1) Banco de Gorringe, 2) Espolón de Extremadura, 3) Banco de Galicia, 4) Golfo 
de Vizcaya. Cuadrados: cuencas intraplaca, 5) Cuenca del Duero, 6) Cuenca del Tajo, 7) Cuenca del Ebro, 8) 
Cuenca del Guadalquivir. Triángulos: principales alineaciones montañosas en el entorno intraplaca, 9) Sistema 
Central, 10) Cordillera Cantábrica, 11)  Sierra de Guadalupe-Montanchez-Montes de Toledo, 12) Sierra Morena, 
13)Pirineos, 14) Cordillera Ibérica y 15) Béticas. 
 
- Banco de Gorringe: Esta alineación separa la Llanura Abisal del Tajo de la de 
Horseshoe. Su origen se interpreta como una corteza oceánica heredada del 
rifting jurásico levantado durante la orogenia Alpina por un cabalgamiento que 
se extiende por su borde norte (Pinheiro et al., 1996). Recientemente, modelos 
gravimétricos obtenidos por Jiménez-Munt et al., (2008) para un transecto NO-
SE a lo largo del Banco muestran un engrosamiento cortical con 
adelgazamiento hacia el Sur.  
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 En cuanto a la sismicidad off-shore podemos concluir que la actividad es 
moderada y se presenta distribuida a lo largo de las elevaciones estructurales 
anteriormente comentadas con unas directrices E-O preferentes,  aunque debido a 
que la mayor parte de los terremotos se suceden en corteza oceánica y a que la 
distribución de estaciones sísmicas de registro se encuentra restringida al interior 
peninsular, la localización tanto vertical como horizontal no es del todo buena. 
 En todos ellos es evidente una localización de los terremotos en la parte 
superior de la corteza, sin embargo por encima de los 25 km tan solo el Banco de 
Gorringe, adyacente al borde de placas activo entre Ibéria-África presenta sismicidad 
profunda, con escasos episodios en el Banco de Galicia y el Extremadura Spur.Fig.9. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.9. Mapa de sismicidad para eventos a) < 25 km y b) entre 25-70 km. Obsérvese el patrón rectilíneo de los 
epicentros a lo largo de las alineaciones E-O en el “off-shore” atlántico. 
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 3.2.4. Corredores de desgarre de la fachada atlántica 
 El noroeste-oeste peninsular se caracteriza por la presencia de un conjunto de 
lineamientos de dirección principal NNE-SSO, NO-SE y N-S que surcan el basamento 
varisco. Estos corredores de fallas son citados por primera vez por Vegas et al., (2004) 
como fallas que “transfieren” la deformación desde la Cordillera Cantábrica hasta el 
Sistema Central. 
 Entre estos caben destacar los sistemas de fallas de Vilariça (Bragança -
Vilariça-Manteigas) con una longitud de más de 200 km, Regua (Verin-Regua-
Penacova) y la Falla de Monforte, todas ellas con desplazamientos laterales inversos y 
que trasladan la deformación hacia el S, desde la Cordillera Cantábrica hacia el 
Sistema Central (Serra da Estrela) (De Vicente y Vegas, en prensa). Junto a estas 
fallas aparecen un conjunto de lineamientos con desplazamiento lateral derecho y 
orientación N110-140E en cuyos escalones contractivos se forman pequeñas cuencas 
(sistemas en terminación transpresiva) como las de As Pontes o Pedroso (Santanach, 
1994). Fig.10. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.10. Estructura general del borde Noroeste de la Península Ibérica y mapa estructural con la sismicidad. 
(Datos de epicentros 2005-2008 obtenidos del IGN, esquema tectónico modificado de De Vicente y Vegas en 
prensa). 
 En general la sismicidad se encuentra distribuida a lo largo de estos corredores 
de fallas y tiende a ser baja a moderada con mecanismos de falla de desgarre y 
normal. 
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  3.2.5. La Cadena Ibérica 
 La Cadena Ibérica es una cadena intraplaca de dirección NO-SE a NNO-SSE 
que se extiende por el interior peninsular. Su estructura general se relaciona con la 
inversión del rift Mesozoico durante la etapa compresiva que tuvo lugar durante el 
Paleogeno y el Mioceno Inferior  como resultado de la convergencia entre las placas 
Africana e Ibérica (Guimerá et al., 2004). 
 En general, el grano estructural varisco de dirección N-S no juega un papel 
relevante en el proceso de inversión posterior, siendo las orientaciones NO-SE, 
relacionadas con el rifting Permo-Triásico, y las E-O Cretácicas, las que juegan un rol 
destacado durante la compresión Cenozoica (Alvaro et al., 1979; Sopeña, 2004; De 
Vicente y Vegas, 2008). 
 Por su geometría oblicua, podemos concluir que la disposición de la cadena 
corresponde a la inversión oblicua de un rift caracterizada por la partición de la 
deformación a lo largo de fallas de componente lateral derecha con terminaciones y 
escalones compresivos donde asoman los núcleos paleozoicos que cabalgan sobre 
sedimentos Cenozoicos. Fig.11. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.11. A) Mapa tectónico de la deformación Cenozoica de la rama Castellana de la Cadena Ibérica y geológico 
simplificados con corte esquemático de la estructura en profundidad. B) Interpretación tectónica y principales 
sub-unidades con direcciones de transporte tectónico. C) Corte esquemático mostrando una estructura en flor 
positiva de la Cadena Ibérica. (Tomado de De Vicente y Vegas, 2008). 
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4. EDAD DE LA DEFORMACIÓN Y TECTÓNICA ACTIVA 
 Las reconstrucciones cinemáticas llevadas a cabo por Srivastava et al. (1990), 
Ziegler, (1988) muestran cómo durante la mayor parte del Cretácico, la Placa Ibérica 
se movió de forma independiente. Desde el Cretácico Superior hasta el Eoceno 
Superior pasó a formar parte de la Placa Africana pasando el Golfo de Vizcaya a 
formar parte del límite de placas entre África y Eurasia (84-42 Ma.). El margen 
cantábrico en ese momento sufre una subducción de doble polaridad (en su sector 
occidental subduce corteza oceánica del Golfo de Vizcaya hacia el Sur, mientras que 
hacia el este, en lo que serán los Pirineos se produce la subducción de corteza 
continental ibérica bajo la placa Euroasiática) (De Vicente, 2004; Ziegler, 1988; Sibuet, 
et al., 2004). Desde el Eoceno Superior hasta el Mioceno Inferior (42-24 Ma.) la Placa 
Ibérica se mueve independientemente a lo largo del Surco de King-Pirineos al N, 
alcanzándose el pico compresivo durante el Eoceno Superior en los Pirineos con un 
acortamiento NNO-SSE a N-S, momento en el que el relieve Ibérico actual comienza a 
tomar forma. La transmisión de los esfuerzos desde el borde de placas Pirenaico 
resulta en de la formación de grandes pliegues a escala litosférica desarrollados desde 
los niveles más dúctiles (corteza inferior y manto superior) y en la deformación de la 
corteza superior con una menor longitud de onda (Vegas et al, 2004; De Vicente et al., 
2005; De Vicente y Vegas, en prensa). 
 Desde ese momento hasta el Oligoceno inferior la zona de fractura Azores 
Gibraltar tuvo movimiento relativo pequeño. Durante el Neógeno, se reconocen varios 
cambios en la dirección de los esfuerzos, desde una orientación NNE (Oligoceno 
superior-Burdigaliense), NNO (desde el Langhiense al Tortoniense inferior) y hasta NO 
desde el Tortoniense superior- actualidad (De Vicente, 2004). 
 Para poder comparar la relevancia entre las dos etapas de convergencia que 
tuvieron lugar durante la Orogenia Alpina en la Península Ibérica es necesario la 
obtención de información geológica a partir de datos de campo (dataciones 
geoquímicas, huellas de fisión, así como datos estructurales, sedimentológicos y 
paleontológicos). De todos ellos los de huellas de fisión resultan de gran ayuda a la 
hora de conocer los procesos de exhumación relacionados con levantamientos 
tectónicos que han tenido lugar durante el ciclo alpino. 
 A partir de los resultados obtenidos por este tipo de análisis, Martín-González 
(2006) propone tres eventos térmicos para el borde noroccidental de la Península. El 
primero correspondería a un evento de calentamiento producido durante el Jurásico y 
el Cretácico Inferior relacionado con la apertura del Atlántico, seguido por un segundo 
evento de calentamiento conectado con la etapa de colisión durante el Cretácico 
superior y el Paleógeno inferior, si bien es cierto que la apertura del Golfo de Vizcaya 
se extendió desde finales del Cretácico inferior hasta aproximadamente 80 Ma. y que 
el evento de máxima compresión pirenaica con doble polaridad de subducción (desde 
la margen cantábrica s.s. con polaridad sur, hasta los pirineos con polaridad norte) se 
extendió desde los 40Ma. (Luteciense) hasta los 19 Ma. (Mioceno Inferior). Finalmente  
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se propone una etapa de enfriamiento relacionada con la exhumación de la cadena 
durante el Peleógeno y que se extiende hasta tiempos recientes (Álvarez-Marrón, 
1997; Sibuet et al., 2004).  
 Datos de huellas de fisión obtenidos por Del Río, et al., (2006), establecen el 
momento de inversión tectónica de la cuenca de Cameros, situada en el extremo 
noroccidental de la Cadena Ibérica, alrededor de 40 Ma., definido por un aumento de 
la tasa de enfriamiento. 
 Para el Sistema Central Español, (De Bruijne y Adriessen, 1999)  obtienen una 
edad de levantamiento para la parte NE de hacia 45 Ma. con erosión y sedimentación 
hacia la Cuenca de Madrid de conglomerados (proximales) y facies lutíticas hacia el 
ápice. El inicio de la convergencia entre Eurasia e Iberia debida a la apertura del 
Atlántico se caracteriza por la presencia de esfuerzos dirigidos en dirección NNO-SSE 
desde finales del Mesozoico y comienzos del Paleógeno. Durante el Oligoceno (30 
Ma.) la compresión NNO-SSE lleva a movimientos de transferencia y plegamiento de 
los materiales mesozoicos, creando relieves residuales con relleno de cuencas 
locales. Si bien es cierto que la etapa de mayor levantamiento (1000-5000 m) se 
produjo durante el Mioceno (12 Ma.). 
 La Cordillera Costero Catalana presenta una evolución algo más compleja, 
mostrando picos positivos de temperatura desde el Jurásico hasta el Cretácico con 
una rápida fase de enfriamiento durante la fase de compresión Pirenaica y hacia el 
límite Oligoceno-Mioceno asociado a la fase de exhumación producida durante la 
etapa de apertura del Surco de Valencia (Juéz-Larré y Adriessen, 2006). 
 Datos geológicos de campo obtenidos por Casas y Faccenna, (2002) muestran 
un patrón similar en cuanto a edades de la deformación en el antepaís Ibérico que 
sintetizan la evolución de la Placa Ibérica desde el Jurásico hasta la actualidad.Fig.12. 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.12. Cronograma de eventos tectónicos para diversos sectores de la Península Ibérica (Modificado de Casas 
y Faccenna, 2002). 
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 Los resultados de estos estudios permiten concluir que los relieves montañosos 
del interior peninsular (fuera de las Béticas) son el resultado del acortamiento de 
orientación N-S sufrido por la Microplaca Ibérica durante el ciclo Pirenaico de la 
Orogenia Alpina (relacionado con la inversión del rift mesozoico y estructuras variscas 
heredadas, así como con “buckling” litosférico que desarrollaría levantamientos de 
bloques que componen los principales macizos y cadenas). Por lo tanto, el ciclo 
“Bético” posterior tiene un papel marginal en la creación del relieve Ibérico (De Vicente 
y Vegas, en prensa). 
 
5. EL RELLENO SEDIMENTARIO DE LAS CUENCAS CENOZOICAS. 
HUELLAS DE FISIÓN 
 Civis, (2004), realiza una clasificación según aquellas cuencas que están 
asociadas a los momentos compresivos máximos y que se localizan en las 
proximidades de las cordilleras Béticas y Pirenaicas y cuyos sedimentos se 
encuentran muy deformados. Un segundo tipo asociado a la apertura del surco de 
Valencia durante el Oligoceno y que daría lugar a una disposición escalonada de 
cuencas paralelas  a la costa mediterránea y un tercer tipo, cuyos sedimentos se 
encuentran muy poco deformados y que aparecen asociadas al levantamiento de 
bloques del basamento varisco y que estarían constituidas por las cuencas del Duero, 
Tajo y Guadalquivir (abiertas al atlántico) o el Ebro (abierta al Mediterráneo). 
 En este trabajo nos vamos a referir tan solo a aquellas cuencas de mayor 
extensión, localizadas entre los principales relieves estructurales: 
 
- Cuenca del Duero: sus sedimentos, generalmente aparecen concordantes 
sobre materiales del cretácico superior hacia el este y discordantes sobre rocas 
del basamento varisco hacia el oeste y sur (De Vicente et al., 2007). Durante el 
Eoceno Medio (Rhenaniense) la actividad se concentra en el borde norte y 
oeste dando lugar a cuencas alargadas y distribuidas a lo largo de fallas de 
desgarre con direcciones NNE-SSO. Durante el Eoceno Superior 
(Headoniense) los corredores de fallas del oeste peninsular que limitan la 
cuenca incrementan su actividad generando la progradación de abanicos 
aluviales sobre facies de tipo lacustre que se formaban hacia el interior de la 
cuenca (Alonso Gavilán y Armenteros, 2004). La sedimentación durante el 
Oligoceno se caracteriza por la progradación de abanicos arcósicos próximos 
al borde con el Sistema Central (Corrochano, 1980). 
 
- Cuenca del Tajo: constituida por las cuencas de Madrid y Loranca se sitúa a lo 
largo del borde Sur del Sistema Central. Desde el punto de vista estructural la 
Cuenca de Loranca es, parcialmente, de tipo piggy-back mientras que la de 
Madrid constituye una cuenca intracratónica en la que sus márgenes están  
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condicionados por la actividad tectónica alpina. Su evolución durante el 
terciario está condicionada por los eventos tectónicos que levantaron y 
afectaron a sus márgenes. (Friend y Dabrio, 1996) La sedimentación fini- 
cretácica y los depósitos paleógenos muestran la retirada progresiva del mar 
en la zona centro hasta el Eoceno, anterior a la deformación que individualizó 
las cuencas del Duero y el Tajo. Datos de huellas de fisión (De Bruijne y 
Andriessen, 2002) muestran que el comienzo del levantamiento tuvo lugar en el 
Eoceno y se extendió hacia el Oligoceno-Mioceno inferior controlando la 
distribución de sedimentos paleógenos que dieron lugar a numerosas 
discordancias dentro de los materiales Paleógenos. Dos eventos más de 
levantamiento del Sistema Central durante el Mioceno (19 y 5 Ma), dan lugar a 
la formación de grandes fosas sinclinales relacionadas con la flexura por carga 
producida por la elevación tectónica regional asociadas a la compresión NO-SE 
bética (Andeweg et al., 1999; De Bruijne y Andriessen, 2002) produciendo 
finalmente un cambio en el régimen general de la cuenca (de endorreica a 
exorreica) y la instalación de los sistemas fluviales cuaternarios. Las tasas de 
elevación son próximas a los 4.7 ± 1 y 5.9 ± 1.6 km desde el Mioceno medio y 
las de denudación de hasta los 3.2 km desde el inicio del Plioceno hasta la 
actualidad (De Bruijne y Andriessen, 2002; Alonso Zarza, 2004).  
 
- Cuenca del Ebro: La evolución de esta cuenca de antepaís está relacionada 
con el emplazamiento de las láminas de cabalgamiento del borde sur-pirenaico 
durante el Peleógeno. Algunas cuencas fueron despegadas  como cuencas de 
piggy-back quedando aisladas de la Cuenca principal (Cuenca de Tremp, 
Organya…) (Friend y Dabrio, 1996). La propagación de la deformación hacia el 
sur lleva a la migración de los depocentros de facies detríticas hacia el sur 
desde el Paleoceno al Mioceno Superior, quedando su configuración final 
establecida  durante el Mioceno (Friend y Dabrio, 1996). 
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6. ESTADO DE ESFUERZOS ACTIVOS 
 La configuración de los esfuerzos actuales parece quedar establecida ya 
durante el Mioceno superior (De Vicente et al., 2004).  Los resultados del análisis de 
mecanismos focales realizados por De Vicente et al., (2008), muestran, al oeste del 
límite de placas de Eurasia-Africa, un cambio progresivo hacia el este desde extensión 
triaxial a compresión uniaxial a lo largo de la Dorsal de Terceira, la Zona de Falla de 
Gloria y el Golfo de Cádiz, donde el límite de placas comienza a hacerse difuso. Sin 
embargo, en la zona de Alborán predomina la extensión uniaxial con shmax en 
N155ºE. En el área del norte de Argelia, reaparece de nuevo la compresión uniaxial. 
En cuanto al interior peninsular el régimen que prevalece es de desgarre a extensión 
uniaxial (área de Pirineos, Galicia, etc..). 
 Las características del borde de placas entre Eurasia y África han sido motivo 
de debate durante épocas recientes, si bien es cierto que lo mas importante es que 
parece ser un límite difuso. Trabajos recientes de tomografía sísmica llevados a cabo 
por Morales et al., (1999) proponen una lámina de subducción hacia el sureste bajo el 
área del mar de Alborán. Sin embargo, otras hipótesis como la de delaminación de la 
raíz orogénica por eclogitización (Platt y Vissers 1989) o “slab roll-back” (Lonergan y 
White, 1997; Gutscher et al., 2002; Fullea et al., 2006) han sido también propuestas. 
 Finalmente, evidencias paleomagnéticas sobre diques Jurásicos (dique de 
Messejana-Plasencia en la Península Ibérica y Foum-Zguid en el Anti-Atlas Marroquí) 
con desplazamientos longitudinales substanciales entre ambos tras su emplazamiento, 
anterior a la apertura del Atlántico Central permiten asumir un acoplamiento mecánico 
entre las Placas Ibérica y Africana que podría explicar la deformación intraplaca en 
Iberia (Vegas et al., 2005), donde parece difícil asumir una subducción por falta de 
espacio entre placas. Este acoplamiento entre placas facilitaría la transmisión efectiva 
de los esfuerzos desde el borde N a lo largo de los corredores de fallas del margen 
oeste peninsular explicando la actividad reciente de fallas inversas  en el centro 
peninsular y  (Vegas, et al, 1990; De Vicente y Vegas, en prensa) permitiendo el 
levantamiento post-Mioceno Inferior. 
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7. MODELOS ANÁLOGOS 
 
 7.1. Introducción 
 Los experimentos análogos son una herramienta para el estudio de los 
mecanismos y la deformación tectónica que permiten probar hipótesis que lleven a unir 
vínculos entre la deformación, reología y condiciones límite. La comparación entre la 
naturaleza y los experimentos envuelve drásticas simplificaciones en la reología y 
geometría para poder obtener un resultado experimental.  
 Es por tanto necesario simplificar aquellos procesos que operan en la 
naturaleza para introducirlos en los modelos sin llevar a resultados erróneos o 
interpretaciones equivocadas. Por ello se debe encontrar un equilibrio entre la 
simplificación de los experimentos y la complejidad de los prototipos naturales. 
 La variación sistemática de los parámetros introducidos en los modelos 
proporciona el conocimiento sobre la mecánica de los procesos tectónicos y su 
evolución.  
 Para probar la hipótesis de plegamiento litosférico así como evolución temporal 
y mecánica de los procesos litosféricos que afectan a la Microplaca Ibérica se han 
realizado una serie de modelos de silicona y arena que permitan arrojar luz sobre la 
dinámica cortical y litosférica que lleva a la evolución del relieve así como a la  
configuración de cadenas montañosas y cuencas sedimentarias en la Península 
Ibérica, y a la distribución de la deformación intraplaca. 
 Desde los primeros modelos realizados a principios del siglo XIX, esta técnica 
experimental ha tenido un desarrollo notable para explicar procesos tectónicos que se 
producen en la naturaleza. Desde el punto de vista económico, el desarrollo de 
modelos sobre cinemática de diapiros salinos ha permitido incrementar el 
conocimiento de los procesos que dan lugar a reservorios de hidrocarburos, siendo el 
sector del petróleo uno de los principales impulsores de este tipo de experimentos a lo 
largo de todo el siglo XX. 
 Son hoy en día pocos los laboratorios a nivel científico que desarrollan este tipo 
de técnicas, ubicándose los más importantes en Europa principalmente en Holanda, 
Francia, Italia, Suecia, y Grecia, etc. Así mismo las técnicas de interpretación se han 
implementado haciendo uso de escáner-3D de alta resolución y tomógrafos que 
permiten el estudio en detalle de las estructuras originadas. 
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 7.2. Revisión histórica del escalado y los modelos en acortamiento 
 Los sistemas naturales tienen aspectos dimensionales que no pueden 
describirse mediante el clásico concepto de la “Geometría Euclídea”. Son, en realidad 
“fractales”. El término fractal fue acuñado por  Mandelbrot, (1975)  quien los definió 
como grupos geométricos no euclídeos, que se mantienen invariables ante el cambio 
de escala. En tal caso podemos describir formalmente la estructura, a una escala, 
mediante el “escalado” de esta a otras “escalas”. Fig.13. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.13. Ejemplo de geometría fractal aplicada a estructuras en geología. A) rotación de un cristal de feldespato 
a lo largo de planos de clivaje en una matriz dúctil. B) rotación de bloques asociado a las fallas de San Andrés 
y San Jacinto en la costa pacífica de los Estados Unidos (Modificado de Allen y Allen, 2005). 
 
 Los primeros astrónomos griegos y matemáticos del siglo III a.c. ya se dieron 
cuenta de las dimensiones y forma del Mundo pero no fue hasta el siglo XVII cuando 
se llevó a cabo la primera aproximación hacia las propiedades de escalado. En 1638, 
Galileo Galilei en su libro “Discorsi e dimostrazioni matematiche intorno a due nuove 
scienze attinenti la mecánica” relata el tema del escalado en un diálogo entre Salvati, 
Sagredo y Simplicio: 
“….Salvati: <... Por tanto, Sagredo harías bien en cambiar tu opinión y quizás la de 
muchos estudiantes de mecánica que se han entretenido acerca de la capacidad de 
las máquinas y las estructuras de resistir a las perturbaciones externas, pensando que 
cuando son construidos del mismo material y mantienen la misma relación entre las 
partes, son posiblemente iguales o proporcionales para resistir o mantener tales 
perturbaciones externas y golpes. Por ello nosotros podemos demostrar por geometría 
que la máquina más grande no es proporcionalmente más fuerte que la más pequeña.  
 
a)  b)
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Finalmente podríamos decir que para cada máquina y estructura, ya sea artificial 
o natural, es necesario establecer un conjunto de límites más allá de los cuales 
ni el arte ni la naturaleza pueden sobrepasar; es aquí entendido, por supuesto; 
que el material es el mismo y la proporción se preserva…>” 
 Desde entonces no hay muchos más datos concernientes al escalado, pero a 
comienzos del siglo XIX, se produce un cambio radical en la búsqueda del 
conocimiento de los problemas geológicos. La primera documentación existente 
abordando este tipo de modelos  y su escalado fue presentada por Sir James Hall en 
las “Transactions of the Royal Society of Edinburgh” (Hall, 1815). Fig.14. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.14. Sir. James Hall (1761-1832). 
 
 Sir James Hall llevó a cabo dos experimentos basados en estructuras plegadas 
que observó en la costa de Berwickshire en Escocia. En su primer experimento, varias 
piezas de ropa, lino y algodón fueron extendidas sobre una tabla, situadas una sobre 
otra como estratos rocosos apilados. Una puerta se disponía sobre las capas yacentes 
cargándose con pesos que mantuvieran los materiales confinados. En los bordes se 
disponían unas tablas que eran forzadas a desplazarse una hacia la otra, produciendo 
el acortamiento de todo el modelo. 
 El resultado final fue el levantamiento, llevando a los estratos a estar 
confinados y adoptar un plegamiento por “bending”. El segundo experimento fue un 
modelo tectónico desarrollado a escala, incluyendo los tres pasos fundamentales para 
la construcción de modelos a escala: (i) exactitud en la interpretación de la geometría 
observada en la naturaleza, y formulación de una hipótesis concerniente a los 
mecanismos más relevantes (en su caso, la presión lateral); (ii) el escalado de la 
longitud, el tiempo y la resistencia de los materiales utilizados en el modelo (aunque  
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por supuesto los detalles cuantitativos del escalado eran desconocidos en aquel 
tiempo); y (iii) la utilización de los resultados experimentales para mostrar la validez de 
una hipótesis (Ranalli, 2001). El objetivo de dicho modelo era mostrar los resultados 
obtenidos de la compresión lateral de capas de arcilla confinadas en una caja con 
paredes móviles (o lo que es lo mismo la obtención de pliegues en capas que 
originalmente yacían horizontales). 
 El parecido entre los pliegues reproducidos en los experimentos y los 
observados en los estratos naturales llevaron a Hall a concluir que los “bucles” 
observados en la costa de Berwickshire debían tener un origen semejante al de los 
experimentos y por tanto ser el resultado de la compresión horizontal. Conclusión que 
de Saussure (1796) 50 años antes ya había propuesto (Schellart, 2002). 
  A finales del siglo XIX, se llevaron a cabo nuevos experimentos estudiando 
fracturas, pliegues y cabalgamientos (e.g. Favre, 1878; Daubre, 1879; Schardt, 1884; 
Cadell, 1889; Willis, 1893). Fig.15. 
 
 
 
Fig.15. Experimentos en acortamiento llevados a cabo por Caddell (1889). 
 
 Ya en el siglo pasado, las técnicas manuales utilizadas hasta entonces dieron 
paso a los nuevos aparatos mecánicos y cajas motorizadas y a nuevas 
aproximaciones en materia de conocimiento de las propiedades reológicas de los 
materiales geológicos mejorando los resultados obtenidos. Destacan entre otros los 
trabajos de Mead, 1920; Link, 1930; Escher y Kuenen, 1929; Kuenen y de Sitter, 1938; 
Nettleton y Elkins, 1947; Hubbert, 1951; Cloos, 1955; Parker y McDowell, 1955; 
Ramberg, 1955; Oertel, 1962; Mulugueta y Koyi, 1987; Sokoutis et al., 2005; 
Fernández-Lozano, 2007. 
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 7.3. Comportamiento mecánico de las rocas en la naturaleza 
 Para evaluar si un material es apropiado para su utilización en la modelización 
análoga es esencial conocer las propiedades reológicas de los materiales en la 
naturaleza, con los que serán comparados. Para ello técnicas geofísicas como 
gravimetría, sísmica, tanto de reflexión como refracción, así como ensayos de 
laboratorio se llevan a cabo desde las últimas décadas con el fin de conocer las 
características y factores que influencia el comportamiento de las rocas en 
profundidad.  
 La relación entre las rocas y su comportamiento reológico podría relacionarse 
con diferentes “analogías mecánicas”. La reología es el estudio del flujo y deformación 
de las rocas bajo la influencia de los esfuerzos aplicados. El término fue acuñado por 
Eugene Bingham, profesor de la Universidad de Lehigh en 1920, tras la sugerencia de 
su colega Markus Reiner, inspirado por la expresión famosa de Heráclito panta rei, 
"todo fluye". 
En base a lo mencionado, podemos asumir diferentes comportamientos mecánicos de 
las rocas en la naturaleza, obtenidos desde experimentos de laboratorio: 
- Comportamiento Elástico o “Hookeano” en honor a Hook, el físico que lo 
investigó. Este comportamiento asume una relación lineal entre el esfuerzo 
aplicado y la deformación obtenida instantáneamente. Un cuerpo 
perfectamente elástico se deforma durante la aplicación de un esfuerzo, pero 
cuando este es eliminado, la deformación desaparece y el cuerpo recobra su 
estado original. La ecuación general es como se indica a continuación:  
       σ= E . e 
 donde σ es el esfuerzo aplicado en una dirección,  e es la elongación a lo largo 
de la dirección y E es la constante de proporcionalidad característica del material 
elástico denominada Módulo de Young. La relación esfuerzo-deformación es por tanto 
lineal y puede ser representada por una línea recta desde el origen. 
 Para el caso sencillo de un único esfuerzo* en una dirección podemos asumir 
las siguientes ecuaciones: coeficiente de Poisson (o lo que es lo mismo, la relación 
entre la elongación transversal y la longitudinal de un cuerpo sometido a estiramiento):  
     ν = et / el  
Donde, 
             el = (l - lo) / lo  
 
*En la naturaleza es necesario asumir infinitos esfuerzos trabajando sobre un único punto de una superficie. Por tanto 
es necesario definir 9 componentes del esfuerzo que funcionan perpendiculares a tres planos y 9 elongaciones en cada 
dirección resultando en una ecuación matricial compleja.  
[7.1] 
[7.2] 
[7.3] 
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es la elongación longitudinal en la dirección del esfuerzo aplicado, mientras:  
     et = (w - wo ) / wo 
 está relacionado con la elongación transversal, siendo perpendicular al 
esfuerzo aplicado. 
 Los valores de coeficiente de Poisson varían desde 0 a 0.5 siendo un cuerpo 
rocoso perfectamente poisoniano aquel que alcanza el valor 0.25 (obsérvese que este 
valor es adimensional). 
 Si aplicamos esfuerzos de cizalla, entonces obtendríamos una deformación por 
cizalla simple basada en el principio:  
              τ = G . γ 
 donde τ es el esfuerzo de cizalla aplicado, γ el valor de la cizalla y G una 
constante de proporcionalidad conocida como módulo de cizalla.  
 Otro parámetro a tener en cuenta es el modulo de Bulk también llamado 
modulo de incompresibilidad o “K” que relaciona la presión ejercida sobre un cuerpo 
de roca (presión de confinamiento) y la dilatación experimentada por la roca y que se 
define como el incremento de presión necesario para generar una disminución relativa 
del volumen.   
         K = -ν(∂p/∂V) 
 En la ecuación [7.6], ∂p es la presión de confinamiento y ∂V dilatación 
experimentada. 
 
- Comportamiento viscoso: representa el incremento lineal de la tasa de 
deformación con los esfuerzos aplicados. En este caso la deformación se 
mantiene permanentemente, lo que significa que no desaparece cuando el 
esfuerzo es eliminado. Esto puede ser descrito mediante la ecuación: 
      γ. =ƒ t  
donde γ es la velocidad de la deformación por cizalla, y si esta es una relación lineal se 
puede asumir como un comportamiento viscoso o Newtoniano (en honor a Newton):  
              τ = μ . γ. 
 siendo τ el esfuerzo de cizalla y μ la viscosidad. La viscosidad puede ser 
definida como la resistencia de un fluido a fluir, por tanto constituye la relación entre el 
esfuerzo de cizalla aplicado y la velocidad de deformación obtenida por cizalla simple. 
Las unidades del c.g.s para la viscosidad son los poises que se relacionan con los 
Pa.sec mediante: 
[7.8] 
[7.7] 
[7.4] 
[7.5] 
[7.6] 
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10 poises = 1 Pa.seg 
 Los fluidos se comportan como cuerpos Newtonianos bajo determinadas 
condiciones de presión y temperatura en profundidad. Las rocas sólidas se comportan 
también como fluidos de alta viscosidad, lo que significa que pueden ser deformadas a 
velocidades proporcionales a los esfuerzos aplicados. Como en la naturaleza, si los 
esfuerzos no son elevados, la velocidad será también baja. Como en el caso anterior, 
infinitos esfuerzos actúan sobre cada punto de la superficie de un cuerpo, por lo que 
se hace necesario definir un tensor (Tensor de velocidad de deformación) constituido 
por 9 componentes que se relacionan con aquellas componentes del Tensor de 
Esfuerzo a través de los coeficientes de viscosidad. 
 En algunas ocasiones, las rocas se comportan de un modo no lineal bajo 
determinadas condiciones por lo que es necesario asumir una ecuación potencial 
descrita por:  
     τ n = K .γ. 
 
 La deformación de cizalla es proporcional al esfuerzo de cizalla elevado a una 
potencia, n en la ecuación [7.9]. 
 
- Comportamiento Plástico: relaciona materiales que no sufren ningún tipo de 
deformación hasta que el esfuerzo aplicado sobrepasa el campo de resistencia 
o “yield strength”, momento en el cual el material se deforma sin recuperar su 
estado original. 
 Dentro de esta categoría debemos incluir los cuerpos de Bingham  conocido 
también como Comportamiento Plástico General (el profesor Bingham de la 
Universidad de Brown introdujo el concepto teórico, que lleva su nombre) para 
describir las propiedades de la pintura casera (Reiner, 1960). Ejemplos naturales son 
los “debris flow” (Johnson, 1965; Johnson y Hampton, 1969), lavas basálticas (Shaw et 
al., 1968) siendo este tipo de comportamiento reológico inusual en la naturaleza.  
 En general, una substancia de Bingham no se deforma hasta que el esfuerzo 
de cizalla iguala la resistencia a la cizalla (Johnson, 1973). 
- Otros comportamientos mecánicos: hemos asumido hasta ahora que las rocas 
en la naturaleza puede comportarse bajo un modo elástico, viscoso y/o 
plástico, pero algunos tipos de analogías mecánicas y reológicas se pueden 
tener en cuenta mediante la combinación de los comportamientos mecánicos 
anteriormente mencionados. Este es el caso del comportamiento Visco-elástico 
o Kelvin-Voigt, que asume que para unos determinados esfuerzos, la  
 
[7.9] 
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deformación podría no llegar a sobrepasar cierto límite que ocurre dentro del 
tiempo de recuperación. De este modo ni la deformación se produce 
instantáneamente cuando se aplica el esfuerzo ni esta se recupera cuando se 
elimina. Este tipo de comportamiento reológico se denomina an-elasticidad. 
 Otro ejemplo es el comportamiento Elástico-viscoso, donde el material absorbe 
la deformación elástica durante un cierto tiempo y esta desaparece cuando se elimina 
el esfuerzo quedando parte de la deformación remanente. De este modo, este tipo de 
materiales pueden alcanzar cualquier valor de deformación para un esfuerzo aplicado 
dependiendo del tiempo de aplicación de los mismos. 
 Es importante tener en cuenta que dentro de un rango de pequeños esfuerzos 
aplicados, las rocas se comportan de modo elástico para una rápida deformación y 
tienden a comportarse como medios viscosos para deformaciones lentas bajo 
elevados gradientes de presión y temperatura (Biot, 1961). Teniendo esto en mente y 
como ya ha sido mencionado, nosotros asumimos un comportamiento viscoso para los 
materiales empleados en la modelización de manera que la relación esfuerzo-
deformación se mantiene en todo momento lineal par las capas dúctiles (corteza 
inferior y manto superior de los modelos llevados a cabo).  
 
 7.4. Parámetros del escalado 
 Los principios de los modelos análogos se basan en la obtención de la similitud 
entre los modelos y la Naturaleza. Por tanto las propiedades y longitudes de los 
materiales utilizados deben obedecer ciertas leyes de proporcionalidad. Este tipo de 
técnicas análogas intentan comparar aquellos procesos y estructuras que se 
desarrollan en los modelos con aquellos que tienen lugar con el tiempo en la Tierra. 
De este modo es importante mantener siempre las leyes de escalado para obtener la 
similitud entre ambos.  
 Por una parte, si un modelo está geométrica- y dinámicamente escalado la 
similitud cinemática es alcanzada directamente. Por otro lado, la similitud dinámica es 
obtenida si la reológica es adquirida previamente, i.e., la forma y pendientes de las 
curvas pertenecientes a las rocas y los materiales utilizados en la modelización deben 
ser similares y cada flujo debería operar en zonas similares de sus respectivas curvas 
de flujo (Weijermars y Schmeling, 1986). Fig.16. 
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Fig.16. a) Curvas esfuerzo/tasa de deformación y b) log esfuerzo/log tasa de deformación mostrando los 
diversos comportamientos de los materiales en la naturaleza y los modelos. 
  
 Debido a las facilidades que ofrece el comportamiento Newtoniano para ser 
medido nosotros asumimos un comportamiento lineal-viscoso (donde la tasa de 
deformación es proporcional al esfuerzo aplicado) en lugar de un comportamiento de 
Bingham el cual como ha sido probado por Dixon y Summers, 1986; Johnson, 1973; 
Weijermars, 1985; Weijermars y Schmeling, 1986, no constituye un buen análogo del 
flujo de las rocas en la naturaleza y es por tanto  sólo apropiado para un grupo 
reducido de magmas y sedimentos. 
 Hubbert, en 1937 demostró las bases de las propiedades del escalado en los 
modelos análogos. Desde entonces, se dice que un modelo está escalado a su 
prototipo natural si cumple las siguientes premisas:  
- Similitud Geométrica: un modelo está geométricamente escalado cuando las 
dimensiones del prototipo y el modelo son proporcionales y tienen los mismos 
ángulos. Para lograr esto, existe una constante de proporcionalidad que 
relaciona la longitud del modelo (l2) y la del prototipo natural (l1).  
           λ =l2/l1 
- Similitud dinámica: Ramberg (1981) mostró que podría ser obtenida por 
comparación de números no-dimensionales o relaciones de fuerzas entre los 
modelos y la naturaleza. Para alcanzar este grado de similitud, la distribución 
de masa ha de ser próxima a la original. Las relaciones dinámicas o de masa 
entre el modelo y el análogo natural (dm2) y (dm1) respectivamente vienen 
dadas por: 
             ψ = dm2/dm1 
 
 
[7.10] 
[7.11] 
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  Ramberg (1981) definió también un valor (“Número de Smoluchowsky”, 
Sm) para fijar la similitud dinámica en el comportamiento frágil:  
             Sm=ρbghbc +μρbghb 
en la ecuación [7.12], ρb, g, hb, c, μ corresponden a la densidad, aceleración de la 
gravedad, el espesor, cohesión y viscosidad respectivamente. 
  Por otra parte Weijermars y Schmeling, (1986) relaciona, densidad, aceleración 
gravitacional, longitud, tasa de deformación y velocidad para lograr la similitud 
dinámica entre el modelo y el prototipo para el comportamiento viscoso estableciendo 
el “Número de Ramberg”:  
     Rm: ρgl2/ηV 
- Similitud reológica: supone que el material utilizado para la construcción del 
modelo tiene el mismo comportamiento reológico que el del prototipo natural 
(Hubbert, 1937; Ranalli, 2001; Weijermars, 1986; Weijermars y Schmeling, 
1985).  
 
- Similitud cinemática: Si dos cuerpos son cinemáticamente similares, ambos 
tienden a experimentar los mismos cambios geométricos de forma y posición 
(deformación) al mismo tiempo, lo que significa que ambos cuerpos son 
similares en cualquier estado durante la deformación. Como resultado, el 
tiempo necesario para producir el mismo cambio en ambos cuerpos es 
proporcional. Donde t2 y t1 son el tiempo necesario para ser deformados el 
modelo y el análogo natural respectivamente.  
          ϕ= t2/t1 
 Por tanto, si un modelo análogo cumple completamente las premisas 
anteriormente mencionadas su geometría y estructuras resultantes pueden ser 
comparadas con los procesos que tienen lugar en la Naturaleza.  
 
 
 
 
 
 
 
 
[7.14] 
[7.13] 
[7.12] 
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 7.5. Propiedades de los materiales 
 Un amplio abanico de posibilidades en el uso de materiales utilizados en 
experimentos de laboratorio están disponibles, desde los primeros modelos llevados a 
cabo como ropa, arcilla, silicona, plastilina, micropartículas de vidrio, escayola, yeso, 
cera, micropartículas de metal o arena entre otros, intentando simular condiciones de 
las rocas en la naturaleza.  
 Básicamente, nuestros experimentos están constituidos por 3 capas, una capa 
con comportamiento friccional frágil (que simula la corteza superior) formada por arena 
feldespática y dos capas de silicona de baja y alta viscosidad (corteza inferior y manto 
superior respectivamente). Todo el conjunto se encuentra flotando sobre una mezcla 
de tungsteno y glicerol que asemeja el manto astenosférico.   
 La rotura frágil resulta del crecimiento de micro fracturas o “cracks” y el 
deslizamiento friccional (Byerlee, 1968), mientras el flujo dúctil se alcanza desde el 
deslizamiento entre los límites de granos, dislocaciones o defectos puntuales o 
planares. En contraste con la primera, la deformación dúctil depende del tipo de roca. 
 
 7.5.1. Arena 
 La parte frágil de la litosfera concierne la corteza superior, aunque en algunos 
entornos tectónicos el manto podría asumirse que presente un comportamiento frágil 
(áreas donde la resistencia de la litosfera reside en el manto litosférico en lugar de la 
corteza superior, Burov y Diament, 1995; Burov y Watts, 2006; Burov, 2007; Jackson, 
2002; Jackson, 2008; Maggi, 2000). 
 El comportamiento frágil puede ser explicado mediante el criterio de rotura de 
Mohr-Coulomb. Este supone la relación o función lineal entre los esfuerzos de cizalla y 
normal en el punto de rotura del material (i.e. existen multitud de roturas pre-existente 
de cohesión negligible, algunas de las cuales estarán orientadas preferencialmente 
con respecto al campo de esfuerzos; Sibson, 1974): 
     τ= S0 + μ (σn − Pf) 
En el cual τ es el esfuerzo de cizalla y σn el esfuerzo normal. S0 es la cohesión o 
resistencia interna del material. El valor  Pf  es la presión de fluidos.  
 Desde que James Byerlee demostrase que en la corteza superior se podría 
alcanzar una simplificación de la ecuación anterior en los primeros 8 km (debido a que 
la corteza tiene una composición heterogénea tanto en la horizontal como en la 
vertical): 
                   τ = 0,85σn 
Siendo por encima de los 30 km: 
[7.15] 
[7.16] 
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        τ = 60 + 0,6σn 
 La figura muestra las curvas de Byerlee para los mínimos esfuerzos necesarios 
para desarrollar fracturación. b) muestra que por encima de los 200 Mpa para el 
esfuerzo normal, la ecuación [7.16] es perfectamente válida, mientras que por encima 
de 200 Mpa, la ecuación [7.17] alcanza la mejor aproximación. Fig.17. 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.17. Curvas de esfuerzo de cizalla/esfuerzo normal (Modificado de Byerlee, 1968) 
 
 El modo en la que la arena es depositada durante la construcción del modelo 
tiene una gran importancia e influencia en los parámetros internos de la misma.  
Krantz, 1991, muestra observaciones que demuestran que el crivado, vertido o 
esparcimiento de los granos de arena produce empaquetados más densos y que la 
densidad depende más de cómo es manejada físicamente que de la composición. 
Esta última resulta en variaciones en la resistencia a la cizalla del material. Esto está 
relacionado con el modo en que las partículas se distribuyen y reducen su espacio 
intergranular (Mechelen, 2004). 
 En nuestros experimentos usamos arena de feldespato (300 μm de tamaño de 
grano). Ésta se caracteriza por una forma irregular con bordes afilados que hacen que 
el empaquetado de arena sea más abierto reduciendo por consiguiente la resistencia a 
la cizalla.  
 El crivado de la arena se lleva a cabo mediante la remoción de partículas finas 
en grandes cañones de agua “water rockets” que funcionan mediante el proceso de 
decantación. El fluido introducido en ellos es una mezcla de Calgón®  que contiene un 
agente dispersante llamado hexametafosfato de sodio. Durante este proceso los 
cationes de Na+ reemplazan el Ca++ que forma enlaces entre partículas y cuando los 
cationes de cálcico son liberados, estos reaccionan con el fósforo y precipitan. El 
proceso es repetido hasta que la arena se encuentra libre de partículas de polvo. 
Fig.18.  
[7.17] 
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Fig.18. Tratamiento de la arena feldespática anterior al proceso de tamizado. Aspecto de los “water-rockets”. 
 Después de la eliminación de las micropartículas, la arena es tamizada al 
tamaño de grano requerido (300μm, ya que la cohesión es fuertemente controlada por 
el tamaño de partícula). Fig.19. 
 
 
 
 
 
  
 
 
Fig.19. Tamizador y dispensador casero para el crivado de la arena a distintos tamaños. 
 
 Una vez la arena está preparada el siguiente paso es pintarla usando 
diferentes colores para delimitar diferentes capas. El proceso de pintado puede 
llevarse a cabo a mano o mediante la mezcla en hormigoneras convencionales (en el 
caso de grandes cantidades). La arena feldespátida debido a su mala redondez y 
bordes afilados presenta dificultades a la hora de coger el color, debido a que la 
pintura no cubre la superficie rugosa del grano completamente. Por este motivo toma 
más tiempo su secado una vez ha sido pintada y se suele utilizar un horno 
convencional para llevar a cabo dicho trabajo que sin él llevaría de otro modo horas 
para llegar a obtener el secado óptimo. Fig.20. 
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Fig.20. Aspecto de los contenedores de arena y horno utilizados para el secado del material a altas 
temperaturas. 
 Cuando el proceso ha finalizado, se procede al test de pérdida de color, para 
comprobar que está completamente seca y no va a perder color cuando se 
humedezca con agua antes de introducirla en el congelador, lo que conllevaría la 
pérdida del modelo por destiñe.  
   
  7.5.2. Silicona  
 El comportamiento mecánico de este material está controlado principalmente 
por la tasa de deformación y la temperatura, y se caracteriza por las dependencias 
específicas de los módulos de almacenamiento y pérdida, relacionados con la 
elasticidad y viscosidad en la tasa de deformación (Grotenhuis, 2002). 
 Básicamente los polímeros que constituyen las siliconas se comportan como un 
material elástico bajo altas tasas de deformación (elevados esfuerzos aplicados 
durante un corto periodo de tiempo) y como materiales viscosos ante bajas tasas de 
deformación (bajos esfuerzos aplicados durante largos periodos de tiempo, mayores 
que los periodos de relajación de la cadena polimérica que constituye la estructura 
interna de este tipo de siliconas).   
 Los materiales utilizados para simular el comportamiento viscoso son 
“Plastilinas” y “Bouncing Putties”. Las plastilinas consisten de una mezcla de polímeros 
(aceites y tintes) y rellenos carbonáticos (cocolitos)  (ver McClay, 1976). Mientras las 
Bouncing Putties incluyen: el Polydimetil-siloxano (PDMS) conocido en términos 
anglosajones como “well silicone oil” (Me2SiO)X  cuyo punto de fusión se encuentra  
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entre -70º y 270ºC, es vítreo bajo los -70º y vapor sobre los 270ºC con una rápida 
polimerización del fluido remanente (Weijermars, 1985). Y el  polyborodimetil-siloxano 
(PBDMS) constituido por una mezcla de rellenos químicos. Ambos con una 
combinación de cadenas de carbono, hidrógeno silicio y oxígeno. Fig.21. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 21. A) Configuración química de las siliconas PDMS b-d) tres posibles configuraciones para las siliconas 
de tipo PBDMS incluyendo cadenas de Boro (modificado después de Weijermars, 1985). 
 
 Todos estos tipos de materiales representan un alto coste para los laboratorios 
de modelización por lo que cuando las propiedades físico-químicas son las óptimas 
para llevar a cabo los modelos, estas se reciclan durante varios ciclos. Cada silicona 
puede soportar entre 4-5 ciclos sin experimentar cambios significativos en sus 
propiedades. Desafortunadamente los materiales utilizados para modificar las 
condiciones físicas de la silicona son fácilmente removibles con el uso de fluidos 
agresivos como el tungsteno o el glicerol en contacto con la silicona durante la 
deformación del modelo.  
 El material que ha sido utilizado para nuestros experimentos es la típica 
silicona transparente en apariencia conocida como Polidimetil-siloxano (PDMS). Se 
han obtenido dos capas de características físico-químicas y colores diferentes que 
simbolizan la corteza inferior y el manto superior. En el caso del manto superior hemos 
utilizado una silicona PDMS a la que se le ha añadido Sulfato de Bario (BaSO4) con un 
98% de pureza con un peso molecular de 233.40 u, de la Compañía (ACROS-
organics) y un aceite especial conocido como Rhodorosil oil® obteniendo una silicona 
homogénea de color blanco, llamada en términos de laboratorio Fetta-putty.Fig.22. 
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Fig.22. Aspecto de la silicona de alta viscosidad (simula el manto superior litosférico). En el argot de 
laboratorio se le conoce como “Fetta-Putty”. 
 
 Para la silicona de tipo-G o Hubba-bubba se han mezclado los mismos 
productos que se utilizaron para la silicona de tipo Fetta pero añadiendo un colorante 
hasta obtener el color rojizo deseado. Fig.23. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.23. Aspecto de la silicona de baja viscosidad (corteza inferior). 
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 El proceso de mezcla lleva a un incremento de la densidad y la viscosidad de la 
silicona. Debido a que la viscosidad requerida para los experimentos es más difícil de 
lograr y que su influencia ante los materiales de relleno no es tan directa, el primer 
parámetro a obtener y fijar es la densidad. Para ello se ha medido esta mediante un 
picnómetro tras la mezcla de los componentes en repetidas ocasiones. La relación 
matemática viene dada por:  
 
     ρൌ ሺெି௠ሻ
௏
 
 
donde M es la masa medida incluyendo el picnómetro y la silicona introducida en su 
interior, m y V es la masa y el volumen del picnómetro respectivamente. Los valores 
de densidad están en el S.I. de medida: gr/cm3 para la ecuación [7.18].  
 Una vez la densidad requerida es obtenida se ha determinado la viscosidad. 
Desde que la viscosidad (μ) es la relación entre el esfuerzo y la tasa de deformación la 
pendiente de la línea recta nos da el valor de la viscosidad. Para saber si la silicona 
mantiene sus propiedades reológicas (es decir, sigue comportándose como un fluido 
newtoniano) es necesario asumir una ley potencial que nos da las componentes del 
esfuerzo. La mayoría de las rocas dúctiles en la naturaleza tienen componentes del 
esfuerzo (η) en el rango de 1 a 4.  Como la pendiente de la curva de la ley potencial 
cambia con el incremento del esfuerzo aplicado, hemos de referirnos a los valores más 
bajos de la tasa de deformación (10-6 a 10-4 s-1) el cuál es el intervalo en el que la 
silicona se comporta como Newtoniana (η≈1) y puede ser utilizada como análogo 
natural para los experimentos, de otro modo si η>1 el material sufre debilitamiento por 
deformación o “strain-rate softening” (“flow-rate softening” o “shear thinning”), y cuando 
η <1 el material sufre endurecimiento por deformación o  “strain-rate hardening” (“flow-
rate hardening” o “shear thickening”). (Weijermars y Schmeling, 1986)  
 La figura muestra las curvas log esfuerzo/log deformación para las siliconas de 
tipo Fetta y tipo-G utilizadas en los modelos. Fig.24.  
 Para medir la viscosidad de la silicona se ha utilizado un viscómetro coni-
cilíndrico diseñado por Mooney y Ewart ,1934, donde el material es colocado en una 
pequeña caja cilíndrica sujeta a cizalla producida por una carga atada a una pequeña 
cuerda.Fig.25. 
 
 
 
 
[7.18] 
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Fig.24. Curvas Esfuerzo/deformación para la obtención de la viscosidad y el valor η. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.25. Viscómetro Coni-Cilíndrico y esquema general (margen derecha) de la parte reseñada en la elipse azul. 
 
 Grotenhuis, 2002, investigó el comportamiento de los polímeros utilizados en la 
modelización análoga durante la aplicación de una cizalla. El incremento de esta 
supone un aumento de la deformación de las cadenas y la reorientación a lo largo del 
eje más largo, produciéndose primero la extensión de las fibras y posteriormente el 
deslizamiento entre las mismas.  
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 Cuando la deformación cesa, las cadenas tienden a la relajación y por tanto al 
estado de equilibrio dando lugar a la retracción y orientación aleatoria de las fibras. Por 
esta razón, es necesario mantener pequeños periodos de relajación de la silicona 
durante la estimación de las medidas de resistencia a la cizalla con el viscómetro coni-
cilíndrico. Fig.26.  
 
 
 
 
 
 
 
Fig.26. Comportamiento de los polímeros y fibras que constituyen la silicona durante los sucesivos estados de 
deformación y tiempos de relajación.  
 
 Los valores de tasa de deformación fueron calculados mediante la media de la 
velocidad angular (ω) desde la rotación del torque del viscómetro dado por la relación: 
     ε = 0.095*ωa 
 donde ε es la tasa de deformación durante la torsión del torque y ωa la media 
de la velocidad angular en m/s. Los valores de esfuerzo fueron obtenidos a partir de la 
ecuación:  
     σ = 8.92*(M-0.78) 
 Donde σ y M son el esfuerzo y peso aplicado respectivamente.  
 La relación esfuerzo/tasa de deformación obtenida fue extrapolada a valores de 
deformación estimados para este tipo de siliconas entre (10-6-10-4 s-1) hasta cortar con 
el eje ya que la mayor parte de las rocas en la naturaleza tienen un comportamiento 
viscoso lineal representado por una línea recta que intersecta ambos ejes.  
 
 
 
 
 
[7.19] 
[7.20] 
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  7.6. Planteamiento de los Modelos 
 Se han llevado a cabo 4 experimentos introduciendo diferentes variables para 
cada uno. Para obtener las propiedades del material de acuerdo con aquellas 
estimadas para la litosfera Ibérica se han tenido en cuenta los resultados obtenidos 
desde estudios gravimétricos y sísmicos (catálogo sísmico del IGN; Gómez-Ortiz, 
2005; Suriñach y Vegas, 1988;  Friend y Dabrio 1996; Gallastegui  et al., 1996; Tejero 
y Ruiz, 2002; Ruíz et al., 2006; Zeyen et al., 1985; Fullea et al., 2007; Álvarez-Marrón 
et al., 1995 ) datos geológicos disponibles (Cortés-Gracia y Casas-Sainz, 1999; 
Casas-Sainz et al., 2000; Casas-Sainz y Faccena, 2001;  De Vicente, 2007; 2008; 
Doblas et al,. 1994; Guimerá et al., 2004; Vegas, 1990; 2005; 2006; Vergés y 
Fernández, 2006) así como modelos de elementos finitos llevados a cabo por  Martín-
Vazquez, 2008, y análisis de la topografía (Cloetingh et al., 2002; Tejero et al., 2006). 
 La resistencia de la litosfera está controlada por la composición petrológica y la 
estructura térmica. Para calcular este tipo de curvas se deben de tener en cuenta 
ciertas consideraciones como la composición y comportamiento de las rocas en 
profundidad y la distribución de temperaturas en la litosfera. Modelos de elementos 
finitos basado en información geológica y geofísica para el transecto entre el Sistema 
Central, las cuencas del Duero y el Tajo sugieren una configuración litosférica de tres 
capas i) corteza superior-media, ii) corteza inferior y iii) manto litosférico (Martín-
Velázquez, 2008). El grosor de la capa sismogénica (Ts) en Iberia alcanza entre los 10 
o 17 km, valores menores que los valores medios calculados para el espesor elástico 
efectivo (Te) de 24 km (Martín-Velázquez, 2008). Adicionalmente, el flujo térmico en 
iberia alcanza valores medios entre 60 y 100 mWm-2 (Fernández et al., 1998) y la 
escasez de actividad sísmica en el manto (base de datos de epicentros del IGN) 
soportan la idea de que la deformación frágil se encuentra confinada en la corteza 
superior mientras que la corteza inferior y el manto superior son pensados se 
deforman de una manera dúctil. Es por ello que la litosfera de Iberia parece estar 
constituida por  una corteza superior cuarcítica o granítica, una corteza inferior de 
diabasa y un manto superior de composición olivínica (ver perfiles de resistencia para 
Iberia. Fig.31.) (Stapel, 1999). 
 Es por ello que el modelo que más se aproxima a la situación que rige la 
litosféra Ibérica es un modelo de 3 capas constituido por una corteza superior 
representada en nuestros experimentos por arena feldespática y dos capas dúctiles, 
una de baja viscosidad (que simula la corteza inferior) y otra de alta viscosidad 
(simulando el manto superior). Todas ellas están flotando sobre un fluido o “sirope” de 
alta densidad constituido por una mezcla de tungsteno y glicerol. El objetivo final de 
este fluido es el de poder separar fácilmente las tres capas una vez congeladas del 
mismo para proceder a realizar los cortes seriados del modelo. 
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 7.6.1.  IBERIA-I 
 Este modelo está constituido por tres capas como ya se ha dicho. En los 
bordes de las capas de silicona se ha colocado una banda de 0.5 cm de grosor de una 
silicona “débil” que permita la absorción de la deformación por cizalla en el contacto 
lateral con la caja de plexiglás durante el acortamiento. El esquema general se 
muestra en la Fig.27. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.27. Modelo de tres capas para IBERIA-I. 
 7.6.2. IBERIA-II 
 A diferencia del modelo anterior este modelo lleva implícito un incremento de la 
anchura de las bandas de silicona “más débil” en el borde hasta 1.5 cm para absorber 
la cizalla producida en el borde. Fig.28. 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.28. Modelo de tres capas para IBERIA-II. 
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 7.6.3. IBERIA-III 
 A diferencia de los anteriores este modelo supone la introducción en el 
experimento de un indentor rígido de madera que simula la parte Noroeste de la 
península Ibérica. La silicona de los bordes vuelve a tener 0.5 cm de anchura para 
absorber el rozamiento con la pared lateral y la longitud del modelo es algo menor 
debido a ciertos problemas durante el proceso de creación del modelo. El modelo es 
sometido al acortamiento a una velocidad de 1cm/h. 
 Desafortunadamente el modelo sufrió un desperfecto que produjo el 
engrosamiento in-homogéneo en zonas puntuales la corteza inferior. Ello dio lugar a 
variaciones del espesor de la capa produciendo zonas engrosadas y adelgazadas a lo 
largo de todo el modelo donde la deformación se concentró. Fig.29. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.29. Modelo de tres capas para IBERIA-III. 
 
 7.6.4. IBERIA-IV 
 Básicamente este experimento es igual al anterior manteniendo la velocidad e 
incrementando la longitud de las capas. Presenta un indentor y la velocidad de 
acortamiento empleada es de 1 cm/h. Fig.30. 
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Fig.30. Modelo de tres capas para IBERIA-IV. 
 
7.7. Perfiles de Resistencia 
 Los perfiles de resistencia son una representación del comportamiento de las 
rocas en profundidad. Es asumido que con el incremento de la profundidad se produce 
un aumento de la temperatura de manera que las rocas se comportan de una manera 
débil (“weak”). El criterio de rotura para las rocas a bajas temperaturas y altas tasas de 
deformación en zonas de acortamiento podría expresarse en función del criterio de 
rotura de cizalla friccional mediante la ecuación: (Anderson, 1951; Weijermars, 1985; 
Stüwe, 2007): 
    τ = 2[c0μρz(1-λ)]/(μ2+1)1/2−μ 
donde τ  es  la diferencia de esfuerzos críticos, c0 es la cohesión, μ el coeficiente de 
fricción interna, ρ la densidad, z el espesor de la capa y λ el coeficiente de presión de 
fluidos de Hubbert-Rubey (relación entre la presión de fluidos y la presión litostática). 
 Mientras para las capas dúctiles es posible asumir una ley potencial de creep 
de dislocación que depende de la resistencia de creep (e.g. Ranalli, 1995):  
              τ = (e./A)1/n  exp(H/nRT), H =E+PV 
 donde τ es el esfuerzo diferencial, e. es la tasa de deformación durante el 
estado estacionario, T es la temperatura , P la presión, R la constante universal de los  
 
[7.21] 
[7.22] 
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gases, H la entalpía de activación de creep, E la energía de activación,  V el volumen 
de activación y n y A los parámetros de creep del material.  
La ecuación [7.22] puede ser re-escrita y simplificada:  
     γ = Aτn 
Cuando η≈1 el flujo es Newtoniano la ecuación [7.23] toma la forma:  
     τ=ηγ 
donde η es la viscosidad dinámica. 
A sí mismo la ecuación [7.24] se puede relacionar con la velocidad mediante:  
     γ∗ =τ∗/η 
     γ∗=V*/L* 
Siendo cada variable la relación entre el modelo (m) y la naturaleza (n): 
 
 
 
 
 Por tanto, los perfiles de resistencia son función de la viscosidad de las capas, 
la velocidad y el espesor, y por esta razón cambian durante el proceso de 
acortamiento. Nosotros mostramos los perfiles de resistencia llevados a cabo antes del 
comienzo de la compresión, en el estado inicial antes de la deformación. Fig.31. 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.31. Perfiles de resistencia desde los modelos a) Iberia-I, b) Iberia-II, Iberia-III and Iberia-IV. 
γ∗= (γm/ γn) = ε                             τ∗=(τ∗m/τ∗n) = σ 
 η∗=(η∗m/η∗n)                                V*= V*m/V*n 
                                 L*=L*m/L*n 
[7.23] 
[7.24] 
[7.25] 
[7.26] 
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 Debido a que en los modelos procesos como flujo o anomalías térmicas no 
pueden ser modelizadas como ocurre en la Naturaleza, donde parte del acoplamiento 
mecánico de las diversas capas de la litosfera es controlado por la temperatura en el 
Moho, en los modelos análogos el peso de acoplamiento o desacoplamiento mecánico 
recae en la tasa de deformación empleada para deformar el modelo y el espesor de 
las diferentes capas que constituyen la litosfera. Fig.32. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.32. El acoplamiento entre las diferentes capas (corteza superior e inferior y manto superior) en la 
Naturaleza depende de las temperaturas alcanzadas en el Moho. Con el incremento de la temperatura, la 
viscosidad de la corteza inferior y el manto superior es reducida y ambas curvas “solidus” llegan a estar 
próximas la una con la otra permitiendo así que el proceso de acoplamiento mecánico entre dichas capas sea 
posible. 
 
 Como se desprende de los perfiles de resistencia mostrados anteriormente 
(Fig.31.), está claro que un incremento de la velocidad desde 0.5 cm/h (Iberia-I) a 1 
cm/h (Iberia-II, III and IV) da lugar a un incremento del acoplamiento mecánico entre 
capas.  
 Si comparamos los histogramas de frecuencia/topografía de los modelos 
IBERIA-I e IBERIA-II podemos apreciar que existe una interrelación entre la superficie 
y las estructuras en profundidad de manera que un incremento en la velocidad de 
acortamiento incrementa la longitud de onda de las principales estructuras dúctiles 
reduciendo la amplitud, lo cual puede ser visto en las campanas de Gauss obtenidas 
para dichos modelos desde los histogramas realizados.Fig.33. 
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Fig.33. Histogramas de frecuencia para los modelos IBERIA-I e IBERIA-II, mostrando el incremento de la 
longitud de onda de los pliegues generados en los modelos. 
 
7.8. Deformación de los modelos 
 La deformación de los modelos se lleva a cabo mediante el empuje a velocidad 
de una de las paredes de la caja de plexiglás a velocidad constante hasta alcanzar el 
acortamiento estimado. En nuestro caso para la Península Ibérica hemos considerado 
un 20% de acortamiento máximo, lo que supone en los modelos entre 8 y 16 cm en 
función de la velocidad de acortamiento aplicada (ver apartado 7.6). Las figuras se 
muestran en el anexo. 
- Modelo Iberia-I: la deformación se acumula próxima a la pared móvil hasta el 
15% de acortamiento, momento en que se distribuye hacia el interior del 
modelo de manera pervasiva. 
- Modelo Iberia-II: el incremento de la velocidad de acortamiento supone un 
incremento notable de la longitud de onda de los pliegues, quedando reflejado 
en superficie por la agrupación de dos familias de cabalgamientos 
extendiéndose desde la pared móvil hacia el centro del modelo, (para 
comparación con el modelo anterior: 15% de acortamiento). A partir de este 
momento y con el incremento de la deformación las estructuras aparecen 
distribuidas por todo el modelo. 
- Modelo Iberia-III: a diferencia de los anteriores, este modelo presenta un 
indentor que permita la transmisión del acortamiento desde la pared de empuje 
hacia el interior y centro del modelo. Debido a que el modelo no está completo, 
tan solo podemos decir que se observan dos regiones donde la deformación se 
distribuye a lo largo de una dirección oblicua a la pared móvil y recta en las 
proximidades con la pared del extremo fijo. Por otra parte, la distribución in- 
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homogénea del material debido a problemas técnicos sufridos resulta en la 
distribución de la deformación y concentración de la misma en zonas 
previamente acortadas. 
- Modelo Iberia-IV: No nos permite la comparación con el modelo anterior puesto 
que ambos fueron acortados bajo la misma velocidad (1cm/h). Pero este 
modelo muestra una longitud de onda marcada por la distribución en superficie 
de familias de cabalgamientos (hasta tres). Como en el caso anterior, las 
estructuras comienzan a formarse junto a la pared móvil de manera oblicua y a 
partir del 15% de acortamiento se produce la distribución de estructuras con 
menor longitud de onda, ocupando los espacios entre las familias que se 
formaban durante el 10% de acortamiento. Se observa cómo la presencia de 
un indentor transfiere la deformación desde el borde hasta el centro del 
modelo. 
 
 7.8.1. Clasificación de estructuras frágiles 
 Durante el acortamiento impuesto a los modelos, la capa que simula la corteza 
superior frágil y que se compone de arena feldespática se deforma produciendo 
estructuras de cabalgamiento (“pop-ups”) que pueden llegar a nuclearse en la corteza 
inferior dúctil (silicona de baja viscosidad de color rosa en las imágenes, ver anexo) o 
distribuirse a lo largo de la capa “frágil” bien aflorando en superficie o como 
cabalgamientos ciegos. En este trabajo hemos seguido una clasificación meramente 
descriptiva para comentar las distintas estructuras observadas para los perfiles 
obtenidos. 
 Los modelos IBERIA-I e IBERIA-II, presentan estructuras muy parecidas 
(Fig.34). En el primero la gran mayoría de los cabalgamientos no llegan a nuclearse en 
la corteza inferior dúctil (perfiles-I, II, IV), mientras que para el segundo sí parecen 
estar enraizados en la capa de silicona (todos los perfiles). Este efecto parece estar 
relacionado con el incremento de la velocidad de acortamiento (véase apartado 7.6. 
para comparación entre características de los modelos).  
 Entre las estructuras desarrolladas, el modelo IBERIA-I, muestra tipos de 
cabalgamientos conjugados tipo “V” y “X” así como cabalgamientos imbricados de 
vergencias opuestas (perfiles-1 y 4), también pueden observarse estructuras de 
cabalgamientos ciegos que, en la mayor parte de los casos, se encuentran nucleadas 
en los niveles más superficiales de la capa frágil (perfiles 1 a 4). 
 En cuanto al modelo IBERIA-II, la distribución de la fracturación está más 
distribuida a lo largo de los perfiles y las estructuras observadas acomodan la 
deformación como fallas de tipo “X” en mayor proporción que aquellas de tipo “V”, así 
mismo se observa un incremento de los cabalgamientos tipo “L” imbricados que 
pueden llegar a presentar vergencias opuestas (perfiles 1, 2, 3 y 5). En este modelo, la  
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presencia de cabalgamientos ciegos decrece a diferencia de cómo se distribuían 
en el modelo anterior, llegando incluso a no aparecer (perfiles 1 y 5). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.34. Perfiles seriados de los modelos IBERIA-I e IBERIA-II mostrando las estructuras frágiles que afectan a la 
corteza superior y el ligero plegamiento que afecta a las capas dúctiles (corteza inferior y manto superior). 
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 La comparación entre los modelos IBERIA-III e IBERIA-IV, se antoja más 
complicada debido a los problemas en la distribución de masa en el modelo. Áreas con 
engrosamiento de material producen “flexura litosférica”, desarrollándose unas 
estructuras semi-plegadas donde la deformación se concentra por defecto. Ello 
conlleva un incremento paulatino del grosor de la capa frágil durante la compresión 
produciendo una morfología apretada de “cuencas” y “cadenas” e incrementando el 
apretamiento de las estructuras (perfiles 1, 2 y 3) de ambos modelos) (Fig.35). 
 En general se observa cómo algunas estructuras se nuclean en la corteza 
inferior dúctil sin llegar a atravesarla, si bien es cierto que en algunas zonas se 
aprecian pequeños despegues que parecen estar más relacionados con procesos de 
acoplamiento de la capa de silicona al hueco dejado por el despegue y levantamiento 
vertical de la capa de arena que a “detachment” basales (perfil 2,3 y 5 del modelo 
IBERIA-III). A sí mismo, la mayor parte de estos cabalgamientos presentan unos 
buzamientos relativamente bajos, si se les compara con el modelo IBERIA-IV, llegando 
a situarse prácticamente horizontales en algunos casos (perfiles 2, 3 y 5 del modelo 
IBERIA-III). 
 En las proximidades de la pared fija, perpendicular al acortamiento, es notable 
el desarrollo de cabalgamientos imbricados de vergencias opuestas y muy apretados 
(perfiles 1, 2, 3 y 5 del modelo IBERIA-IV), mientras que hacia la pared móvil, los pop-
up de tipo “X” e “V” predominan, con la presencia de cabalgamientos menores ciegos 
de vergencias opuestas (perfiles del modelo IBERIA-IV). 
 La relación de cross-cutting que da lugar a las estructuras de tipo “X” parecen 
difícil de descifrar desde el espaciado de toma de imágenes verticales y escaneado de 
superficie, por lo que hemos estimado en los modelos futuros disminuir el intervalo de 
recogida de datos para el análisis posterior y así poder correlacionar las secuencias 
temporales de cabalgamientos. Por otra parte, resulta de vital interés conocer la 
secuencia de cabalgamientos y retrocabalgamientos, así como su avance o retroceso 
(vergencia de cabalgamientos hacia adelante o hacia atrás, “dominant forward” o 
“dominant backward” respectivamente) a lo largo de la superficie del modelo durante el 
acortamiento, con el fin de correlacionarlos con la distribución espacial y temporal de 
las principales cadenas montañosas de la Península Ibérica. 
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Fig.35. Perfiles seriados de los modelos IBERIA-III e IBERIA-IV mostrando las estructuras frágiles que afectan a 
la corteza superior y el fuerte plegamiento que afecta a las capas dúctiles (corteza inferior y manto superior). 
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7.9. Límites y restricciones de los modelos análogos 
 La realización de este tipo de experimentos pasa por una cuidadosa selección 
de los materiales utilizados para modelizar los procesos naturales. Como otros 
modelos (analíticos, numéricos, cuantitativos, etc.) los modelos análogos presentan 
una serie de limitaciones importantes que deben ser tenidas en cuenta a la hora de 
parametrizar las condiciones existentes. Es por ello que el primer paso en la 
construcción de los modelos es  observar el desarrollo de estructuras atendiendo a las 
propiedades reológicas y mecánicas de los materiales  implicados mediante ensayos 
de laboratorio y  técnicas geofísicas como sísmica, gravimetría, teniendo en cuenta las 
limitaciones y que pueden llevar a la desestimación o modificación de parámetros a 
introducir como variables en nuestros modelos. Por tanto, en muchos casos las 
propiedades y comportamientos de las rocas pueden ser tan solo estimadas 
cualitativamente (frágil, dúctil, competente y viscoso) ayudándonos a escoger los 
materiales que mayor similitud presentan con la naturaleza. 
 Los modelos llevados a cabo envuelven limitaciones importantes relacionadas 
principalmente con la reología de la litosfera y los efectos térmicos durante la 
deformación, así como procesos geodinámicos externos relacionados con los 
procesos morfo-climáticos (procesos de erosión y deposito de sedimentos en cadenas 
orogénicas, cordilleras y cuencas). En cuanto al primero cabe destacar que los 
materiales análogos para simular el conjunto y distribución de las propiedades y 
comportamientos de las distintas rocas que componen la litosfera son limitados y sus 
precios en el mercado son en general elevados. Este es quizás el factor más 
importante, debido a la escasez de conocimientos de las propiedades “reales” de las 
rocas en profundidad. Factores como el conocimiento del comportamiento reológico in 
situ, historia de la deformación del área investigada y dimensiones originales de las 
unidades sometidas a deformación son de vital importancia a la hora de constreñir 
todos los parámetros que controlan el desarrollo y práctica de la modelización análoga. 
 Durante nuestros experimentos, la reología de la litosfera Ibérica fue 
simplificada asumiendo una corteza superior frágil, y una corteza inferior y manto 
superior de baja y alta viscosidad respectivamente. Aunque la visión más aceptada de 
la reología continental de Iberia sugiere una corteza superior “fuerte” y una corteza 
inferior y manto litosférico “débiles” (Gómez-Ortíz, 2005; Martín-Vázquez, 2008; Ruíz 
et al., 2006; Tejero y Ruiz, 2002) basado en datos geofísicos, y modelos de elementos 
finitos. 
 En estos experimentos no se tuvo en cuenta las variaciones regionales de flujo 
térmico como las observadas en el Sur y Este peninsular que serán modelizadas en 
los próximos experimentos.  
 Por otro lado no es posible llevar a cabo la simulación de reacciones químicas 
que tienen lugar durante la deformación, así como las diversas reacciones 
metamórficas que se producen durante los procesos orogénicos. 
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8. CONCLUSIONES DEL MODELADO ANÁLOGO 
 De los modelos análogos se desprende la importancia de las propiedades 
reologicas de los materiales, el espesor litosférico, su resistencia y estado termal en el 
control del origen y desarrollo de estructuras en superficie. Así mismo muestran que la 
primera respuesta al acortamiento produce plegamiento activo de las capas más 
dúctiles que a su vez controlan la evolución y disposición en superficie de las 
estructuras frágiles. 
 Un factor importante en la deformación de los modelos es sin duda la 
velocidad. Junto con el espesor de las capas juega un papel decisivo en el 
acoplamiento mecánico entre las distintas unidades y por tanto en el modo en el que 
van a evolucionar durante el proceso de acortamiento. Mayor acoplamiento mecánico 
supone un incremento de la longitud de onda de los pliegues generados (absorbida en 
un primer estadio de la compresión por el manto y controlado por la corteza dúctil con 
el incremento de la deformación, algo claramente observable si comparamos los 
modelos Iberia-I sometido a una velocidad de acortamiento de 0.5 cm/h con Iberia-IV, 
con velocidades de 1cm/h) y una disminución de la amplitud de los pliegues, lo que 
teóricamente produciría una menor elevación topográfica (este último fenómeno no 
ocurre en nuestro modelo, por lo que pensamos que puede ser debido al efecto 
combinado de irregularidades en la silicona o plegamiento previo durante la 
manipulación, dilatación de la arena por compresión, presencia del indentor, etc). 
 La presencia de un indentor (modelos Iberia-III e Iberia-IV) produce estructuras 
oblicuas tanto en las capas dúctiles como en superficie, y parece permitir la 
transmisión de los esfuerzos hacia el interior del modelo. (Ver cortes y foto en los 
anexos Fig.36-47.). 
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9.  DISCUSIÓN. CONTRASTE ENTRE LOS RESULTADOS DE LA 
MODELIZACIÓN Y LA TECTÓNICA CENOZOICA DEL MICROCONTINENTE 
IBERIA 
 La Península Ibérica se caracteriza por la presencia de cadenas montañosas 
de orientación E-O regularmente espaciadas. La deformación resultado de la 
convergencia entre las placas Africana y Europea durante el Terciario y especialmente 
durante el ciclo Pirenaico (Eoceno-Mioceno inferior) causa la distribución de los 
principales relieves topográficos y ha sido relacionado con procesos de “buckling” 
litosférico (Cloetingh et al., 2002; De Vicente y Vegas, 2008; Vegas, 1994) como los 
que se han propuesto para otras áreas intraplaca, como el Atlas marroquí (Teixell et 
al., 2003, 2004) el Macizo Armoricano de la Bretaña francesa (Lefort y Arganwal, 2000, 
2002) o la zona del Goby en Asia Central (Burov et al., 1998) asumiendo variaciones 
en la longitud de onda y procesos de acomplamiento o desacoplamiento mecánico de 
los pliegues (Cloetingh et al., 1999). Fig.48. Así mismo, la compresión dio lugar a que 
estructuras que conforman el grano varisco fueran reactivadas como corredores de 
fallas y el rift mesozoico resultase invertido.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.48. El filtro de topografía a diferente cota permite observar claramente la regularidad y disposición de los 
principales relieves montañosos relacionando los mismos con una  longitud de onda que implica plegamiento 
en profundidad de las capas dúctiles que constituyen la litosfera Ibérica. 
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 Los modelos análogos permiten entender y explicar la evolución del relieve 
ibérico mostrando que la primera respuesta al acortamiento generado produce 
pliegues de escala litosférica de diferente longitud de onda para las capas dúctiles (la 
mayor longitud de onda es absorbida por el manto, quedando una longitud de onda 
más corta que asume la corteza inferior). Ambos sufren un engrosamiento homogéneo 
que produce el levantamiento de bloques de corteza inferior a través de estructuras de 
tipo “pop-up”, cabalgamientos de borde, “flips” tectónicos, cabalgamientos imbricados 
etc.., que despegan desde los puntos de inflexión de los pliegues desarrollados en la 
corteza inferior engrosada en las charnelas de anticlinales y sinclinales. Este patrón es 
muy semejante al que se puede observar en profundidad en la Cordillera Cantábrica, 
el Sistema Central, los Montes de Toledo o Sierra Morena a partir de datos de sísmica 
y gravimetría (ver figuras del anexo 44-47). 
 De todos los experimentos llevados a cabo, es el modelo Iberia-I el que más 
similitud presenta con la distribución de cadenas y cuencas en Iberia. Tanto la 
regularidad del relieve, su geometría en profundidad y la distribución transversal al 
acortamiento de las cadenas, junto con la formación de cuencas de borde guardan una 
relación simétrica como la que puede observarse en la naturaleza. Sin embargo el 
hecho de no poder tener en cuenta procesos erosivos en nuestros modelos lleva a una 
regularidad y homogeneización del relieve (cortes A-A´ y B-B´ del modelo, fig.49 
inferior) si bien es cierto que el perfil C-C´ muestra una heterogeneidad en la 
distribución de las cadenas. El filtrado de amplitudes y frecuencias puede en cualquier 
caso mostrar cierto parecido con los del prototipo natural y será investigado en un 
futuro próximo. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.49. Comparación entre los perfiles topográficos realizados para tres transectos de la Península Ibérica (A-
A´, B-B´ y C-C´) y el modelo IBERIA-I (abajo). 
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 Los primeros experimentos muestran unos resultados clarificadores de los 
procesos que afectan a la litosfera de Iberia. Este tipo de modelos se basan en la 
agrupación de un conjunto de variables que permitan obtener soluciones a problemas 
geológicos naturales. Es por ello en próximos experimentos que llevaremos a cabo en 
un futuro inmediato permitirán obtener más información y mayor parecido con la 
estructuración del relieve de la Península Ibérica y la dinámica cortical y litosférica del 
Microcontinente Iberia. Para ello se llevará a cabo la introducción de bandas de 
silicona “débil” para mostrar el rol del grano estructural varisco heredado, donde la 
deformación intraplaca queda concentrada. Así mismo se desea demostrar si la 
litosfera ibérica está constituida por una serie de capas dúctiles con contraste positivo 
(incremento de la resistencia del manto litosférico) en profundidad o negativo (corteza 
inferior de mayor resistencia que el manto litosférico) que permita aclarar el estado 
mecánico de la litosféra Ibérica así como su evolución. 
 Este proyecto está financiado por los proyectos: Consolider Ingenio 2006; 
“Topo-Iberia” CSD2006- 00041 y el CGL2006-13926-C02-01-02  “Topo Iberia Foreland 
del Ministerio de Educación y Ciencia de España. El autor quiere agradecer a la 
Universidad Complutense de Madrid por la Beca concedida y al Laboratorio de 
Tectónica de la Vrije Universiteit de Amsterdam en Holanda. 
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11. ANEXO 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.36. Modelo IBERIA-IV invertido. Se pueden observar tres grandes pliegues que afectan al manto (silicona de 
alta viscosidad). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.37. Modelo IBERIA-IV invertido. Tomado desde otro ángulo se puede observar la oblicuidad del pliegue 
(flecha roja) que se forma en las proximidades de la pared móvil, mientras que los otros dos grandes pliegues 
que afectan al manto presentan una morfología rectilínea. 
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Fig.38. Vista del Modelo IBERIA-IV. Obsérvese los pliegues originados en las capas dúctiles y la fracturación en 
superficie afectando a la capa “frágil”. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.39. Vista del Modelo IBERIA-IV. Obsérvese los pliegues originados en las capas dúctiles. 
 
 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 40. Modelo de deformación y 3-D generado a partir del modelo digital obtenido mediante el escaneado de la superficie del modelo IBERIA-I para tasas de acortamiento de 5, 10, 15 y 20%. Las flechas marcan 
la dirección de acortamiento. 
 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 41. Modelo de deformación y 3-D generado a partir del modelo digital obtenido mediante el escaneado de la superficie del modelo IBERIA-II  para tasas de acortamiento de 5, 10, 15 y 20%. Las flechas 
marcan la dirección de acortamiento. 
 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 42. Modelo de deformación y 3-D generado a partir del modelo digital obtenido mediante el escaneado de la superficie del modelo IBERIA-III para tasas de acortamiento de 5, 10, 15 y 20%. Las flechas 
marcan la dirección de acortamiento. 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig. 43. Modelo de deformación y 3-D generado a partir del modelo digital obtenido mediante el escaneado de la superficie del modelo IBERIA-IV para tasas de acortamiento de 5, 10, 15 y 20%. Las flechas 
marcan la dirección de acortamiento. 
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Fig.44. Cortes seriados del modelo IBERIA-I. Las flechas marcan la dirección de acortamiento. 
 
 Javier Fernández Lozano 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.45. Cortes seriados del modelo IBERIA-II. Las flechas marcan la dirección de acortamiento. 
 
 Capítulo XXI – Anexo 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Fig.46. Cortes seriados del modelo IBERIA-III. Las flechas marcan la dirección de acortamiento. 
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Fig.47. Cortes seriados del modelo IBERIA-IV. Las flechas marcan la dirección de acortamiento.  
